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RESUMEN

El objetivo de esta contribucidn es presentar una recopilacion de trabajos
relacionados con el anilisis objetivo de campos espaciales de variables
geofisicas, en concreto, atmosféricas y ocednicas. Para ello se empieza por
describir algunas particularidades de distintas técnicas de andlisis, para termi-
nar centrando el estudio en la técnica de Barnes aplicada para separar
contribuciones de distintas escalas espaciales. Se comparan las respuestas
tedrica y practica para poner de manifiesto el efecto de la heterogeneidad en
la distribucién de estaciones y se describe un método iterativo capaz de
reducir el impacto de dicha heterogeneidad que, aungue probado esencialmente
para dicha técnica de Barnes, puede ser aplicado a cualquier otra técnica en
que las funciones peso dependan solo de la distancia. Finalmente se presentan
dos aplicaciones concretas, La primera constituye un diagndstico meteorologico
de estructuras de escala subsinéptica en situaciones de ciclogénesis a sota-
vento de los Alpes, ocurridas durante el SOP del ALPEX. La segunda pone
de manifiesto la importancia de los remolinos ciclénicos mesoescalares,
detectados con la técnica de andlisis con separacion de escalas, en la
circulacién marina del mar de Alboran. El efecto de dichos remolinos sobre
el movimiento vertical aparece de forma clara al diagnosticar numéricamente
el forzamiento vertical y comparar los valores obtenidos para las contribuciones
de las escalas de movimiento presentes.

[. INTRODUCCION

Desde el mismo momente en que el hombre dispuso de datos sobre el
estado de la atmadsfera, 1a interpolacién y extrapolacion espacial de esos datos
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ha tenido importancia especial en el diagnéstico y la prediccion meteorologicos,
Este tratamiento espacial de los datos, o analisis, empez6 siendo manual, y
por lo tanto subjetivo. A medida que el uso de medios informaticos se ha ido
generalizando, el analisis subjetivo empieza a caer en desuso y va dando paso
al andlisis que llamamos objetivo, o sea apoyado por el ordenador. En
realidad lo que ha ocurrido es que Ia subjetividad ha pasado de estar en
manos del analista manual, al decidir por ejemplo —de acuerdo con su
experiencia o mediante algin otro procedimiento— cudl es ¢l grado de
suavizado que aplica a los datos o qué datos acepta como representativos y
cuiles no, a estar en manos del analista numeérico, que decide qué algoritmo
aplica para analizar los datos disponibles. E! resultado final pueden ser dos
analisis de la misma variable que se parczcan extraordinariamente o que sean
radicalmente distintos. Salvando este punto, hay que aceptar que la predic-
cién meteoroldgica no hubiera llegado al grado de desarrollo que hoy tiene si
no se estuviera investigando continuamente sobre los métodos y algoritmos
de analisis de campos espaciales. Tanto es asi que una mejora en la calidad de
la prediccion numérica es paralela a una mejora en la calidad de los campos
wiciales, o sea del analisis, fijados los algoritmos empleados en la integracion
numérica de las ecuaciones del modelo que se esté empleando, las
parametrizaciones {isicas, la calidad de los datos y la red de observacién de
que se disponga.

Desde los primeros andlisis objetivos (Panofsky, 1949), ajustando super-
ficies polindmicas a los datos en una zona bajo estudio, ha habido esfuerzos
considerables para mejorar las técnicas de andlisis. Fundamentalmente la
investigacion sobre analisis objetivo ha estado conducida por las necesidades
de micializacion de ios campos meteorologicos empleados como condiciones
iniciales en los modelos de prediccion numérica del tiempo. Hoy dia, este tipo
de técnica se aplica con gran generalidad a los dos fluidos de la Tierra, el
océano y la atmosfera, y no sélo con aplicacion a la prediccién, sino que los
analisis pueden tener como objetivo el diagnéstico de una situacién meteoro-
légica, o movimiento oceanico, ya sea con fines descriptivos, 0o numéricos
{calculo de magnitudes derivadas, como divergencia, vorticidad, vector-Q,
movimientos verticales, etc.).

Haciendo un poco de historia, hay que indicar que casi simultaneamente
Sasaki (1958) y Cressman (1959) introducen dos técnicas distintas para llevar
a cabo ¢l andlisis. Sasaki desarrolla un método de inicializacion basado en et
analisis variacional, en el que minimiza una funcién con ciertas ligaduras
dindmicas. Por su parte Cressman introduce la técnica de correcciones suce-
stvas para recuperar, en lo posible, las escalas de movimiento que se hayan
podido perder en un primer anélisis, muy suavizado, de las observaciones.
Posteriormente Gandin (1963) introduce el método de interpolacién dptima
basado en optimizar el algoritmo de analisis gracias al conocimiento del
comportamiento estadistico de las variables implicadas. Poco después Barnes
(1964) desarrolld un método de analisis con correcciones sucesivas, ampliamente
usado y muy econdémico desde el punto de vista del tiempo de ordenador,
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basado en el empleo de funciones peso isdiropas. Estas y otras técnicas son
aplicables 2 cualquier campo, escalar o vectorial, tanto para estudiar, o
simular, el movimiento atmosférico como el ocednico.

Los flujos atmosféricos y oceanicos, como todo flujo en un fluido,
contienen una gran variedad de escalas de movimiento como consecuencia de
ser un movimiento real, y por lo tanto turbulento. Estas escalas de movi-
miento no evolucionan de forma aislada, sino gue interaccionan entre si
intercambiando energia. Las redes de estaciones, dependiendo de su separa-
cién, proporcionan la informacién por via observacional que todo método de
analisis es capaz, en mayor o menor grado, de recuperar e inicializar para su
uso en diagndstico o prondstico. Segun el grado de suavizado del algoritmo
que se emplee, las escalas menores pueden guedar filtradas en ¢l proceso de
analisis, perdiéndose en consecuencia parte de informacién de esa zona del
espectro. El método de anélisis introducido por Barnes (1964) puede ser
empleado para separar escalas presentes en las observaciones, seglin probé
Doswell (1977). Este hecho le da un valor aiiadido a lo que anteriormente se
ha comentado, de tal forma que se ha empleado este tipo de andlisis con
separacidn de escalas, por ejemplo, para diagnostico de sistemas convectivos
(Maddox, 1980), de estructuras subsindpticas inducidas orograficamente
(Gomis y Alonso, 1990; Gomis ef al,, 1990) y de remolinos mesoescalares en
la circulacion marina (Tintoré ef al., 1991). Sin embargo, no se conocen hasta
el momento aplicaciones de la técnica de andlisis con separacion de escalas
para estudios de prediccion en fluidos geofisicos.

En este trabajo se presentan, en una primera parte, caracteristicas genera-
les sobre algoritmos de analisis, que pueden ser aplicados a problemas
relacionados con la prediccion o con el diagndstico, vy se destina la segunda
parte a aplicaciones concretas en el campo del diagnostico, tanto en la
atmosfera como en el mar. En concreto, en la seccién siguiente se describen
algunas técnicas de analisis haciendo referencia a las ventajas y a ciertos
probiemas de cada una. A continuacidn (seccidén 3) se presenta un método
que mejora la técnica de Barnes, en relacidn con la anisotropia en la
distribucién de estaciones. Utilizando esta técnica, en la seccidn 4 se lleva a
cabo un diagndstico meteorolégico de situaciones acaecidas durante el
experimento ALPEX, y en la 5 se estudia la circulacion marina en el mar de
Alboran y se diagnostica mediante la teoria cuasigeostrofica el campo de
movimiento vertical. '

2. TECNICAS OBJETIVAS DE ANALISIS ESPACIAL.

En esta seccidn se pretende hacer una revisién muy concisa de diferentes
métodos objetivos de andlisis espacial bidimensional de datos geofisicos. La
intencién no es, en absoluto, describir las distintas técnicas de analisis, sino,
tan solo, situar en ¢l contexto adecuado los trabajos de investigacion
presentados en las proximas secciones. Se hara énfasis, por tanto, en los
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modelos que subyacen bajo los distintos métodos de analisis y en las
caracteristicas que de ellos se derivan, evitando cualquier tipo de formulacion.
Para una revision algo mas detallada que la que se presenta se sugiere ver
Haagenson (1982) y. para un estudio mas completo, Thiébaux vy Pedder
{1987).

Una consideracion previa a la caracterizacion de los diferentes métodos cs
que cualquier referencia a su superioridad o inferioridad respecto a otros
debe hacerse siempre-atendiendo a criterios bien definidos. Algunos de esos
criterios pueden ser: las caracteristicas del drea de trabajo (andlisis global vs.
regional, densidad de estaciones, etc.), las escalas que se pretende resolver, el
coste de calculo, el tipo de datos a analizar (variable e intrumentacién utili-
zada para su medicidn), el impacto de errores observacionales en el analisis o
la compatibilidad con los sistemas de coordenadas de modelos numéricos. En
ese sentido, puede adelantarse la conclusidn {obvia, si se tiene en cuenta ia
coexistencia de distintos métodos) de que no hay ninguna técnica que sea
claramente superior a las demas, independientemente de los abjetivos del
analisis. Al contrario, seran esos objetivos los que determinaran la mayor o
menor conveniencia de cada técnica.

Se discuten primero las caracteristicas particulares de varios métodos y, a
continuacidn, se comentara muy brevemente v de modo general en qué afecta
el uso de un determinado sistema de coordenadas, la implementacion de la
multivariancia o la introduccion del tiempo como coordenada.

a} Regresion a superficies polinémicas

Son los métodos de andlisis objetivo a los que se dedicaron los primeros
esfuerzos {Panofsky, 1949). Se basan en asumir un modelo polindmico
bidimensional para ¢l campo, determinindose los coeficientes por medio de
la condicion de minimos cuadrados aplicada en los puntos de observacion.

"Las ventajas de estos métodos son su simplicidad y el proporcionar una
representacion del campo en cualquier punto. En la practica, sin embargo,
suelen presentar serios inconvenientes: el ajuste a superficies polindmicas de
orden elevado estad normalmente mal condicionado y puede producir osci-
laciones no realistas en zonas de baja densidad de datos; ese efecto es,
ademds, muy sensible a ia presencia de errores observacionales. El problema
puede paliarse, aunque s6lo en parte, usando una base polindmina ortogonal.
Otra posibilidad es la utilizacidn de polinemios de orden bajo (p.e., orden 2),
pero ello normalmente produce un suavizado excesivo del campo, con {uerte
«aliasingy.

La aplicabilidad practica de esos métodos queda, en consecuencia, limi-
tada a zonas de dimensiones reducidas o con pocos datos, en las que una
representacion del campo mediante polinomios de bajo orden sea aceptable.

b)  Mérodos espectrales

Se basan en los mismos principios que los anteriores, pero el hecho de
utilizar bases de funciones armdnicas en vez de polinomios evita problemas
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de aplicacion. Estos métodos son evidentemente los mas adecuados para
proporcionar los campos iniciales de modelos numéricos espectrales, que son
normalmente de escala global. No son tan convenientes para el analisis en
areas limitadas. o

¢) Funciones peso dependientes de la distancia

Estos métodos estiman los valores del campo sobre una distribucion
regular de puntos (puntos de malla) a partir de promedios ponderados de los
valores observados. La influencia que se otorga a cada observacion para el
calculo de los valores en la malla (funcidn peso) depende Gnicamente de la
distancia entre el punto de malla y la observacion (la dependencia concreta de
las funciones peso con la distancia es particular de cada técnica). Una
propiedad importante, derivada de esa dependencia simple con la distancia,
es la posibilidad de obtener la respuesta frecuencial (factor de transmision
para los componentes espectrales del campo de entrada) asociada al proceso
de analisis. En la préxima seccion se hara hincapié en este aspecto.

En la prictica, la primera ventaja de estos métodos es su bajo coste:
debido a la simplicidad del algoritmo, estas técnicas son adecuadas para el
analisis en zonas de grandes dimensiones o con un gran namero de datos.
Ademas, no son muy sensibles a errores observacionales, especialmente s1
éstos no estan correlacionados horizontalmente (como suele ser para datos de
superficie, radiosondeos, o sondeos en el océano). Por ultimo, la calidad del
andlisis puede compararse con la de métodos mas sofisticados y costosos,
siempre que la densidad de estaciones en la zona no sea especialmente baja o
heterogénea. :

La principal objecién a estos métodos deriva de que tratan las obser-
vaciones como independientes una de otra. Ello hace que, en presencia de
heterogeneidades importantes en la distribucion de observaciones, ¢l analisis
sea incapaz de resolver adecuadamente la fase de las estructuras. .

Dos ejemplos representativos (y praobablemente los mas usados) son la
técnica de correcciones sucesivas de Cressman (1959) y la técnica de Barnes
(1964; 1973). Una primera diferencia entre ellas es la forma de la funcién
peso: la ventaja de una dependencia exponencial con la distancia, como es el
caso de la técnica de Barnes, es que permite obtener analiticamente su
respuesta frecuencial asociada. Por otra parte, en la técnica de Cressman s¢
define un «radio de influencia» para interpolar los incrementos entre obser-
vaciones' y un campo inicial o «first guess» (una prediccion, un promedio
climatolégico o una simple persistencia), levandose a cabo dicha interpolacion
en varias iteraciones. La técnica de Barnes, por el contrario, interpola
directamente observaciones, lo hace en dos pasos y no necesita la definicion
de ningun radio de influencia. Por sus respectivas caracteristicas, la técnica de
Cressman se considera, en general, mas adecuada para el analisis a escalas
sinoptica y global, mientras que la de Barnes lo es para el andlisis de escalas
subsinépticas y de mesoescala.
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d) [nterpolacion optima (o estadistica)

Consiste también en la estimacidn de vafores en puntos de malle por
medio de funciones peso, pero éstas se obtienen objetivamente para cada
distribucion de estaciones en vez de estar determinadas a priori. El método de
obtencién, propuesto por Gandin (1963), se basa en propiedades espaciales
estadisticas de las diferencias entre observaciones y un campo basico. Una
variante del método, que determina ese campo basico a partir de las observa-
ciones, se denomina «krigingy.

La condicién que determina los pesos es gue la minimizacion del
promedio, extendido a un conjunte lo mas completo posible de campos
(«realizaciones»), del error cuadratico medio del analisis en puntos de malfa.
De ahi que la optimizacién propugnada por ese método deba entenderse
siempre desde un punto de vista estadistico. La aplicacién de esa condicion
implica invertir una matriz de dimensién igual al nimero de observaciones (o
resolver por otro método ¢l correspondiente sistema de ecuaciones lineales),
cuyos elementos son correlaciones cruzadas entre estaciones. Las funciones
peso asi obtenidas son, por tanto, especificas de la configuracidn de la red de
observacion. Una simplificacién usual es la de asumir un modelo matemadtico
para la dependencia de las correlaciones con la distancia, que se obtiene
ajustando una curva a una distribucién discreta de correlaciones obtenidas a
partir de series histaricas de datos. Esta aproximacidn implica, sin embargo,
asumir una forma continua para la distribucién de estaciones, mientras que
en la practica se trabaja con observaciones dispersas.

La principal ventaja del algoriimo de interpolaciém Optima es que tiene en
cuenta la posicion de cada estacion respecto a las demds, lo cual es esencial
si se trabaja con distribuciones heterogéneas de datos. Ello normalmente
conlleva una mejor resolucion de los maximos y minimos del campo, pero no
implica que resuelva mejor las estructuras de mesoescala. Su aplicabilidad es
amplia, pero su elevado coste, derivado esencialmente de tener que invertir la
matriz de correlaciones puede constituir una limitacién. Otra limitacion
importante puede ser la carencia de series historicas de datos, problema
especialmente grave en el océano.

¢} Ajuste por «splines»

Su fundamento es también el ajuste de una funcién matematica a las
observaciones mediante un procese de minumizacidn, pero imponiendo
algunas restricciones al comportamiento de fa funcidon. Tanto el modelo
subyacente como el proceso son distintos al de regresiones polindémicas y por
ello se suelen considerar como métodos aparte. [Se sugiere ver Wahba y
Wendelberger (1980) para un estudio detallado.]

El funcional que se minimiza es una ponderacion de la curvatura de la
funcion que se ajusta {dada normalmente por la integral extendida a todo ¢l
dominio del cuadrado de sus derivadas segundas) y la suma de los cuadrados
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de las desviaciones entre esa funcion y las observaciones. El peso relativo de
esas dos contribuciones, que depende del cociente ruido/sefial y puede opti-
mizarse por métodos de validacion cruzada, €s el que determina e! suavizado
del campo.

Del modelo matematico impuesto se¢ deduce que los ajustes por «splines»
no pueden adolecer de los mismos problemas practicos que las regresiones
polinémicas, aunque uno de sus inconvenientes puede ser el suavizado o
pronunciamiento excesivo de los méaximos y minimos del campo. En
principio, su aplicabilidad esta sélo limitada por su coste, derivado, en este
caso, de la complejidad numérica de minimizar el funcional descrito.

0) Sistemas de coordenadas, andlisis multivariante y andlisis tetradimensional

Todos los métodos descritos pueden aplicarse independientemente del
sistema de coordenadas, aunque algunos de ellos se ajusten mejor a un
sistema concreto. Si la finalidad del analisis es proporcionar el campo de
entrada de un modelo numérico, el sistema de coordenadas de ese modelo es,
entoces, un factor decisivo en la eleccion (una interpolacion intermedia
conlleva siempre introduccion de errores adicionales). Si su objetivo es faci-
litar un diagnostico, el sistema idoneo dependera fundamentalmente del tipo
de situacion estudiada; en presencia de estructuras frontales, por ejemplo, las
variables aparecen mejor representadas sobre superficies isentrépicas (isopic-
nicas en el océano) que sobre superficies isobaras.

Por otra parte, practicamente para todos los métodos de analisis descritos
se han desarrollado versiones multivariantes. En principio, esas versiones no
sdlo deben resolver mejor la estructura del campo, sino que las ligaduras
impuestas son importantes para la correcta inicializacion de modeios numé-
ricos. En la practica, y especialmente cuando el objetivo del analisis es el
diagnostico, la conveniencia de una versién multivariante dependera en cada
caso de la aplicabilidad de las ligaduras impuestas. Es obvio, por ejemplo,
que la condicién de geostrofia entre viento y geopotencial (corriente y altura
dindmica en el océano) sera tanto més adecuada cuanto mayor sea la escala
de las estructuras que se pretenda resolver. Debe considerarse ademads que las
versiones multivariantes conllevan un incremento importante en el coste
(desde un factor 3, aproximadamente, para los métodos de funciones peso
dependientes de la distancia hasta uno de 33 para interpolacién optima).

Se han descrito también versiones de algunos métodos en las que se tiene
en cuenta la correlacion temporal de las observaciones, de manera que el
proceso de andlisis utiliza datos observados en instantes sucesivos. Esos
esquemas de andlisis tetradimensional (espacialmente suelen ser 3D en vez de
2D) estan pensados fundamentalmente para la inicializacién de modelos
numéricos de prediccion.
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3. METODO DE CORRECCION PARA TECNICAS DE ANALISIS DE
FUNCIONES PESO DEPENDIENTES DE LA DISTANCIA

Los trabajos de investigacion que se van a desarrollar en las proximas
secciones son dos casos de estudio en los que la interaccién de escalas juega
un papel predominante. En la atmoésfera, van a aislarse las estructuras gene-
radas por la interaccidn de un cierto estado basico con un sistema montafioso
importante como es ¢l de los Alpes. En el océano, el objetivo sera la
evaluacion de la contribucion al «forzamiento» vertical por parte de los
remolinos observados en los bordes de los giros del mar de Alboran.

Entre las técnicas de analisis mencionadas, una que se perfila como conve-
nignte para este tipo de estudio es la de Barnes. Por una parte, ¢l caracter
especifico de las situaciones y la escala de los fendmenos implicados no son
los mas adecuados para el uso de interpolacion dptima (aparte de la carencia
de series historicas de datos para ¢l océano). Par otra, las dudas sobre la
capacidad de'la técnica de «splines» para resolver adecuadamente los maxi-
mos y minimos del campo (en un tipo de estudios en los que ésta es una
cuestion fundamental), tampoco la sugieren como idonea. Pero probablemente
el aspecto mas claro en favor de la técnica de Barnes es el hecho de que su
respuesta frecuencial esta bien descrita, lo cual ha posibilitado el desarrollo
de una técnica capaz de separar un campo en dos contribuciones de distinta
escala (Doswell, 1977; Maddox, 1980). Parece obvio que el filtrado espacial
de campos tiene que jugar un papel decisivo en ¢l estudio de la interaccion de
escalas, )

Sin embargo, la zona del Mediterraneo occidental se caracteriza por su
baja y heterogénea densidad de radiosondeos (fig. 1). También en el océano
la distribucién de estaciones es a menudo irregular. Ello acentiia la principal
objecion’ de las técnicas que, como la de Barnes, tratan las observaciones
como independientes unas de otras. Para paliar ese problema se ha
desarrollado un método de correccion que ha sido ya probado para la técnica
de Barnes (Buzzi e al, 1991; BGPA, a partir de aqui), pero que de hecho
puede aplicarse a cualquier técnica de analisis que utilice funciones peso
dependientes de la distancia. Ese trabajo es el que se va a resumir a conti-
nuacion.

a) Respuestas frecuenciales tedricas y prdcticas

El valor <f>‘,,, que un método de funciones peso asigna a un punto de malla
g a partir de un conjunto de n datos en estaciones {J,} vienc dado por

b,=2.0, 9 (1]

Para funciones peso dependientes de la distancia (1, =) ; (d, )/ S,. siendo
d,; la distancia entre el punto de malla g y la estacidon j. S, es un [actor de
normalizacion que puede ser simplemente » cuando se interpolan incrementos
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Figura 1.---Area limitada empleada para el estudio preseatado. Los puntos representan las
estaciones que transmitieron mensajes TEMP durante el ALPEX. La cruz indica el punto
en que se calculd la respuesta practica que se muestra en la figura 3. (Cortesia de Mon.
Wea Rev., A. M. §)

L

respecto a un campo bdsico, pero que en-caso de que el esquema interpole
directamente observaciones debe cumplir

Ss,' :j—él ‘Qgi [2]

La relacion entre los componentes espectrales del campo de entrada ¢ y
de salida ¢ de un sistema lineal viene dada por lo que se denomina «respuesta
frecuencial» o «funcién de ganancia». Esta respuesta, que caracterizara las
distintas técnicas de andlisis representadas por [1] dando un factor de
transmision para cada longitud de onda, viene dada en el caso continuo
{«respuesta tedricar) por la transformada de Fourier bidimensional de la
version continua de las funciones peso (¥* (Thiébaux y Pedder, 1987)

R{IK|)= f: f_: O'[d(x’, ) exp itk x'+ k)] dx'dyv’ 31

En general, R’ es un nimero complejo que representa la modificacién de
la amplitud y fase de los componentes espectrales de entrada y no depende del
origen de las coordenadas (x’, ) ni de la direccion de K=(k k,). Para los
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métodos de funciones peso estrictamente dependientes de la distancia R’ es
un nimero real, indicando que la fase de los componentes arménicos de
entrada, se conserva.

Sin embargo, cuando se trabaja con datos discretos, [3] ¢s sdlo una
aproximacion a la verdadera respuesta del sistema lineal [1] («respuesta
practicar). Esa respuesta puede obtenerse mediante la transformada discreta

H

R (K)= 2 0, [y (', 1) exp (21 (KXt k)] [4]

donde las coordenadas (x', y') son relativas al punto g. Los subindices gs
denotan que la respuesta se ha calculado en el punto g a partir de una
distribucion de datos en estaciones s. Por tanto, la respuesta depende en
principio de la posicion del punto g y también de [a direccidn de K, con lo que
deja de ser una representacion significativa de la relacién entre los
componentes espectrales de los campos de entrada y salida. Tan solo recupe-
rara parte de su validez si se lleva a cabo algun tipo de promedio extendido
a todo ¢l dominio del analisis, denotandose entonces por R =R, >.
Para la técnica de Barnes, por ejemplo, las funciones peso que resumen el
proceso de dos pasos vienen dadas, segin BGPA, por
O = Wi (C, 1)+2 Wi (C G [6,~ Wi (C. 1)] [51

gi

donde W, (C, G) estan normalizadas como en [2] (y por tanto también la

funcion peso total 0 ), siendo W, (C, G)=exp (—d%/4 C G). Cy G son dos
parametros a determinar que controlan que la respuesta frecuencial sea la
deseada. Sustituyendo [5] en {3] se obtiene la respuesta tedrica

RA(C, G M=exp (—4m2C/IA D+ exp (—4m2CG/AN) ~exp (=422 C (1 + G)/AY)
(6]

donde A= (M4 MY (A, =k, A, =k". Combinando dos de esas respuestas
(para distintos parametros C G) se puede disefiar una técnica capaz de
separar el campo en dos contribuclones de distinta escala («macroescala» y
«mesoescalar), de modo que su superposicidn constituya un analisis del
«campo total» (Maddox, [980). En la fig. 2 s¢ muestra un ejemplo de ello, con
los pardmetros €, G, adecuados para el caso de estudio atmosférico de la
proxima seccidn.

Sustituyendo {5] en [4] se obtiene la respuesta practica R,. En la figura 3
se muestra el resultado para un punto situado en una zona con un importante
gradiente en la densidad de estaciones (fig. 1}). La comparacion de las
respuestas tedrica (fig, 2) y préactica (fig. 3) pone de manifiesto la importante
distorsion a que puede dar lugar una distribucidén irregular de estaciones,
Resulta asi que, en la préctica, la pretendida separacion de escalas es de
dudosa efectividad cuando se trabaja con una distribucién de estaciones
como la de la figura 1. Se debe sefialar que los efectos del cardcter discreto de
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Figura 2.—Amplitud de la respuesta tedrica, R’ (la fase es nula), de la técnica de andlisis
con separacion de escalas que se deriva del esquema de andlisis de Barnes. Los valores de
los pardametros para los filiros Rl y R2 son C, = 100000 km?, G, = 0.8, C, = 25000 km?
y G, = 0.25. R3 y R4 denotan respectivamente las contribuciones de mesoescala y total.
(Cortesia de Mon. Wea Rev.,, A. M. §)

la distribucidon se reflejan principalmente en la amplitud de la respuesta,
mientras que el defasaje es consecuencia directa de la heterogeneidad.
b) FEsquema de correccion propuesto A

Considérese un campo muestreado sin error sobre dos distribuciones de
puntos, una regular. (una malla de puntos como la de salida del analisis, por
ejemplo) y otra irregular. Aplicando el esquema [1] a las dos distribuciones
por separado, es de esperar que las diferencias que se obtengan en los valores
de salida estén asociadas a la heterogeneidad de la distribucidn irregular y
dependan de los contenidos espectrales del campo muestreado.

En la préictica, obviamente no se dispone de un muestreo regular del
campo a analizar (ése es precisamente el objetivo del andlisis). Supdngase, sin
embargo, que se usa ¢l esquema [1] para interpolar los datos de estaciones
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{irregulares) no solo sobre puntos de malla, sino también sobre las estaciones
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donde ¢, es el vector de observaciones (dimension n), Aé") y &) son los
vectores de valores analizados en puntos de malla (dimensién m) vy en
estaciones (dimension n), respectivamente; L,, y L, son matrices (nxn y mxn)
de funciones peso. Supdngase ahora que aplicamos de nuevo el esquema [1]-
a los valores ﬂ,") y @”) (que son de hecho dos muestreos distintos del mismo
campo ¢ por medio de las matrices de funciones peso Ly, (mxm)y L,
{mxn). Como se ha mencionado anteriormente, cabe esperar que las
diferencias entre esos dos nuevos andlisis reflejen el efecto que tiene la
heterogeneidad de la distribucion de estaciones en el analisis del campo G
(a partir de ahora «analisis de orden cero»). Si se asume que ¢, a pesar de
estar obtenido a partir de un muestreo heterogéneo del campo original ¢, no
es muy distinto de éste, entonces puede suponerse también que las diferencias
dadas por '

ég(”) — Lg.\‘ @0? _ ng ﬂﬂ) [83]

son una primera aproximacion al campo de errores «verdaderos», que se
obtendria al aplicar el esquema a ¢, y ¢, v hallar su diferencia.

En primera aproximacion, €l campo de errores [8a] puede utilizarse
entonces para corregir [7a], obteniéndose un primer campo corregido

ﬂl) — ﬁm _ ég(u} [93]

Hasta aqui la aplicacién del esquema es necesaria tan sélo en puntos de
malla, que son los que constituyen de hecho los anélisis. Sin embargo, si se
quiere aplicar el esquema de forma recurrente, es necesario calcular los
errores y actualizar los campos también en estaciones. Entonces se tiene

é.s-”) - Lj's é;-(iu) - Lsg ﬁ“) [Sb]

é;l) = @u} - é‘_{’) [9b]

En un esquema iterativo que tenga por base el modelo subyacente en [8]
y [9], la enésima iteracién vendra dada por

A= Ly 7~ Ly $2” [10a]
A =L, "~ L, é” [10b]

y los andlisis se actualizardn por
é}({n-ﬁ-l) — ﬁ()) _ é‘;} [l la]

B = g - A [116)
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La obtencion del analisis de orden cero [7] y las ecuaciones [16] y [11] son
pues las que definen el algoritmo propuesto.

Es conveniente precisar que, si bien el algoritmo descrito guarda una
cierta semenjanza con métodos convencionales de correcciones sucesivas, ésta
es solo formal. La primera diferencia respecto a esos métodos €s que para
actualizar los andlisis, en {11] se sustrae el campo de errores [10] del analisis
de orden cero y no de la iteracion previa. Ademsis, ese campo de errores no
se obtiene sélo en estaciones, sino también en los puntos de malla.
Finalmente, la estimacion de los analisis en estaciones no implica ningun
proceso de interpolacién a partir de puntos de malla, sino que se obtiene
aplicando directamente el esquema de analisis. Esta ultima mejora se puede
de hecho implantar én todos los métodos de mds de un paso, evitindose asi
los errores introducidos por cualquier proceso de interpolacion.

Para probar la eficacia del método de correccién debe demostrarse,
primero que el método converge, y segundo que lo hace hacia unos valores
mas proéximos a los tedricos que los proporcionados por el analisis de orden
cero. Equivalentemente, se puede demostrar que la respuesta frecuencial
practica del esquema de correccidon es mas proxima a la teérica que la de
orden cero, correspondiente al esquema sin corregir.

c) Respuesia frecuencial del esquema de correccion

Para calcular la respuesta frecuencial del proceso descrito es necesario
conocer las respuestas frecuenciales asociadas a los operadores que intervienen
en dicho proceso. Asi, la respuesta R, de los operadores L,y L,, se obtendra
como el promedio espacial de las respuestas R, calculadas por medio de [4].
Dado que el promedio de la parte compleja de las respuestas es muy aproxi-
madamente nulo, se sugiere promediar su modulo para obtener un valor
significativo de los defasajes producidos por el analisis.

Es conveniente enfatizar que la respuesta £, no corresponde a ningin
punto en particular, sino que da una idea de los efectos promedio del opera-
dor. Por el mismo procedimiento de sustituir [5] en [4], pero asumiendo
ahora una distribucién regular de datos, se puede calcular la respuesta de Ly,
y Lg.. Sin embargo, el hecho de que esta distribucién regular puede escogerse
tan densa como se quiera, justifica la aproximacion

Ri:g"“'Rg’:’Rr (12

que serd vdlida excepto cerca de los bordes del dominio del andlisis.

La respuesta frecuencial asociada a la obtencion del analisis de orden cero
[7] es entonces simplemente R{®) = R mientras que para los andlisis llevados
a cabo a partir de éste seran aproximadamente [ver BGPA para mas detalles
sobre esta aproximacion] R, = R, (para el que parte de datos en la malla) y
R, R, (para el que parte de datos en estaciones). La respuesta asociada al
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campo de error representado en [8] serd por tanto (R, R,— R, R}, y la
asociada a la primera iteracion

RV= R~ (R, R—R, R)= R, (1 + D) [13]

donde D= R, - R. Es inmediato entonces demostrar que la respuesta
frecuencial del esquema después de n iteraciones es
1- D" +1

() — 2 A —
RP=R(+D+ D+ .. +D")=R ——p [14]

Si | D| << 1, esa suma converge a un punto del plano complejo dado por

(o) RS o IES;D
RO=9"p ="1-p [15]

el cual, haciendo uso de la aproximacién [12], puede expresarse como

R - R
LY » 1 L) B SR
R~R —H— [16]

donde H=1+ R /(1 - R').

La representacion de la respuesta asintdtica [15] por medio de [16] es
especialmente conveniente para discutir el grado de efectividad del método en
funcion de las diferencias entre la respuesta practica inicial, R, y la tedrica.

Asumiendo [12], la condicién de convergencia R, — R, <1 puede
escribirse como |R' — R} < 1. Aunque R, puede no cumplir esa condicion
para algunas longitudes de onda en puntos muy criticos del dominio, es de
¢sperar que su promedio R, si la cumpla para cualquier longitud de onda
resoluble por la red de estaciones, asegurando asi la convergencia del
esquema al menos en promedio. Una discusion general acerca de hacia donde
converge la respuesta [[6] es mas dificil, Se demuestra, sin embargo, que la
condicion de que el defasaje producido por R, sea inferior en médulo a 7/2
es suficiente para que la amplitud de la respuesta del método sea mejor que
la del analisis de orden cero. Y lo que es mds importante, se demuestra
también que el valor del defasaje disminuye en cualquier caso si se utiliza el
método de correccion,

En la figura 4 se muestra el efecto de la aplicacién del método BGPA ala
técnica de separacion de escalas. L.a correccidon se ha aplicado por separado
a los dos filtros pasabaja (R1 y R2) de Barnes, y a las combinaciones lineales
de esos filtros que generan las respuestas pasabanda (R3) y total ( R4).

En [a figura indicada se han representado la respuesta asociada al andlisis
de orden cero o respuesta sin corregir R, (promedio sobre el area de la figura
1 de las respuestas R, correspondientes a la distribucion de estaciones de esa
misma figura) y la asintdtica, dada por [15] (que se alcanza muy
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aproximadamente al cabo de tres iteraciones). Se puede observar que,
excepto para longitudes de onda no resolubles (menores gue el doble de la
separacion promedio entre gstaciones), la mejora aportada por el método es
sustancial, tanto para la amplitud como para la fase de la respuesta
frecuencial. En ¢! trabajo original, BGPA, se discute de un modo mas
detallado esta mejora y se llevan a cabo distintos tests practicos para asegurar
la convergencia y cuantificar la efectividad del método. Por ejemplo, se
presentan tests con datos reales en los que se comprueba que los posibles
efectos locales de no convergencia para escalas no resolubles no afectan
sustancialmente el analisis, debido al pequefio peso relativo de estas escalas,
En ¢l apartado siguiente se presenta un ejemplo de esos tests en el que se
utiliza un campo sitnulado.

d) Test de aplicacion

Una forma de probar en la practica la eficacia del método, consiste en
muestrear en estaciones un campo que esté definido sobre todo el dominio y
considerar ese muestreo como observaciones. De esta manera, los resultados
de un analisis sin corregir y otro corregido mediante la aplicacidon del método
se¢ podran comparar con ¢l campo original. Para el test que se presenta a
continuacion se definid analiticamente un campo de geopotencial que simu-
lara una topografia de 850 hPa caracteristica de una situacidén de ciclogénesis
Alpina (fig. 5). Ademas, se definid ese campo como suma de dos contribu-
ciones de distinta escala, con ¢l objetivo de probar la efectividad del método
no solo para la técnica de Barnes, sino también para la referenciada técnica
de separacion de escalas que de ella se deriva.

El resultado de aplicar el procedimiento estandar (anilisis de orden cero)
se muestra ¢n la figura 6, mientras que el resultado de aplicar el método de
carreccion (despuds de tres iteraciones) se muestra en la figura 7. Las dife-
rencias entre esos dos andlisis y el campo original s¢ muestran en las figuras
8 v 9. Se observa que el método mejora sustancialmente el analisis excepto en
la zona norteafricana, donde la extrema escasez de estaciones se ve agravada
por la presencia del borde del dominio. Esa falta de efectividad en los bardes
es consecuencia de que cualquier distribucion regular de datos deja de serio
en las fronteras del dominio, con lo que el modelo subyacente en el método
de correccion deja de ser valido.

Para comparar la efectividad del procedimiento con la de un método mas
costoso, s¢ aplico también la técnica de separacion de escalas a la salida de un -
andlisis previo por «splines». Este método no es muy sensible a heterogeneidades
y la técnica de Barnes se aplica en ese caso a una malla regular de datos, de
manera que ¢l resultado final no deberia presentar distorsiones importantes
consecuencia directa de la irregulandad de la distribucion de estaciones
(excepto en los bordes del dominio). Se calcularon entonces los promedios de
las diferencias en punto de malla entre los andlisis y el campo original (errores
rms) para varias iteraciones del método y para el resultado de utilizar
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Tabla 1.—Desviaciones en los puntos de malla {rms) para distintos sistemas de analisis, a
partir de valores simulados. En todos los cases se ha tomado la localizacion de las
estaciones de la figura I.

Desviaciones (rms) en mgp

Macroescata Mesoescala Campo (otal

[Esquema de Barnes usando puntos de

malla ..o 7.7 7.81 .81
Esyuema de Barnes a partir de valores

en las estaciones ............... ... 13.62 14.08 5.04
Método de correccidn BGPA aplicado

al esquema de Barnes
Ladteracion ..o i 9.03 8.94 4.90
2A0eracidn ..o 8.89 8.90 4.32
Joiteracion c...oo e 8.67 8.80 4.32
40 Heracion ... 8.52 8.75 3.82
SMUeracion ... i g4l 8.74 37
Esquema de Barnes usando puntos de

malla generados a partir de un «spli-

(AT o] A ' S 7.52 7.82 294

wsplines». Los valores obtenidos, que se muestran en la tabla !, indican que
la diferencia entre las dos opciones no parece justificar el aumento de coste
que conlicva el uso de «splinesy, aungue debe considerarse esa opcidn como
una alternativa a tener en cuenta.

Para generalizar la validez de esos resuitados se repitid el mismo test para
distintas distribuciones de estaciones, También se Hevaron a cabo otros tests
para cuantificar la efectividad del método en la reduccidn del «aliasing» y se
utilizaron datos reales para tener en cuenta el efecto de errores observacionales.
Todo ello confirmé que el método de correccion BGPA puede considerarse
como una alternativa barata frente a métodos mis costosos, y no siempre mas
eficientes, como son la interpolacién 6ptima o los wsplines». Una ventaja
importante a favor del método BGPA se deriva de las minimas restricciones
que pesan sobre su aplicabilidad.

4, DIAGNOSTICO DE ESTRUCTURAS DE MESOESCALA EN SI-
TUACIONES DE CICLOGENESIS OROGRAFICA DURANTE EL
ALPEX

La técnica de andlisis introducida por Barnes (1964) permite, como se ha
descrito, separar escalas del movimiento por medio de una seleccion adecua-
da de los cuatro parametros que controlan la respuesta del analisis (Doswell,
1977; Maddox, 1980; Gomis v Alonso, 1990). Gracias a ¢sto, el diagnostico
que presentamos, basado en las observaciones de situaciones de ciclogénesis
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Figura 5.—Campo simulado que se usé en ¢l test del método de correccion BGPA. En la
contribucién de la macroescala (a) y en la total (c) el intervalo entre isohipsas es 20 mgp,
mientras que en la contribucion de mesoescata (b), el intervalo es 10 mgp, (Cortesia de
Man. Wea Rev., A. M. S))
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Figura 6.—Andlisis de orden cero de los valores muestreados en las estaciones de la figura
I a partir del campo de la figura 5. La rotulaciéon es como en la figura 5 para la
macroescala {a}, mesoescala (b) y total (¢). (Cortesia de Mon. Wea Rev., A. M. §)
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¢

Figura 7.—Andlisis obtenido a partir de la figura 6 despues de tres iteraciones del método
de correccion. Rotulacion como en las figuras 5 y 6. (Cortesia de Mon. Wea Rev., A. M.
5)
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]

Figura 8.—Desviaciones de los andlisis de orden cero (fig. 6) con respecto al campo
original (fig. 5). Las diferencias se han calculado en los puntos de malla. El intervalo entre
isolineas es de 5 mgp. (a) macroescala, (b) mesoescala y (¢} campo total. (Cortesia de Mon.
Wea Rev., A, M, S))
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a sotavento de los Alpes (a veces denominada ciclogénesis de Génova), puede
entenderse como un estudio en paralelo, o complementario, a la modelizacion
numérica. Se han realizado experimentos numéricos con el fin de estudiar las
diferencias entre simulaciones con y sin orografia (Tibaldi y Buzzi, 1983;
Hortal er al., 1986; Zupanski y McGinley, 1989) pero nunca se habia plan-
teado el obtener el maximo de informacion existente en los datos ALPEX a
partir de un analisis objetivo, en el sentido de aislar numéricamente la
estructura de gran escala —macroescala a partir de ahora— y las perturbaciones
—mesoescala a partir de ahora— inducidas por la orografia (ver Gomis ez al.,
1990 vy las referencias alli citadas para tener una idea mas general sobre este
tipo de ciclogénesis y para consultar detalles mas concretos sobre la aplica-
cion de la técnica de andlisis).

Lo que sigue se dedujo mediante la aplicacion de la técnica de analisis con
separacion de escalas, usando un conjunto de parametros adecuados para que
la macroescala correspondiera a ondas de longitud mayor que unos 2500 km
¥ la mesoescala a ondas en el rango 500-2000 km. La longitud de onda de la
macroescala estd en consenancia con el conocimiento previo (Buzzi v Tosi,
1989) de estar comprendida la longitud de onda tipica de las ondas baroclinas
que llegan a los Alpes, entre 3000 v 4000 km; de la mesoescala también se
tenia informacion, gracias a estudios previos (Gomis y Alonso, 1990) ¢n que
se usaba la funcion de estructura (Gomis y Alonso, 1988) para detectar objeti-
vamente las estructuras presentes en los campos a analizar. Las ondas
menores de unos centenares de kilémetros no son resueltas por la red de
estaciones disponible durante el ALPEX y se filtran en el proceso de analisis.
Esta red de estaciones no estd homogéneamente distribuida (fig. 10) y por lo
tanto los analisis, en principio, se veran afectados por la heterogeneidad
comentada con anterioridad. Los resultados presentados a continuacién se
obtuvieron al aplicar por primera vez el método de correccion BGPA descrito
en la seccién anterior.

Con los cuatro casos de ciclogénesis alpina que se desarrollaron el 2, 4-5,
Il y 13 de marzo de 1982 se elabor6 un caso compuesto que refleja las carac-
teristicas generales de la ciclogénesis a sotavento de los Alpes, desde el punto
de vista observacional. En la figura [0 se pueden ver las posiciones de los ejes
de los surcos en los analisis de macroescala del geopotencial para los cuatro
casos citados. Los dos instantes considerados para cada caso estan separados
12 h, correspondiendo el primero al comienzo de la ciclogénesis. Los comen-
tarios que siguen hacen referencia al segundo de los instantes, en que el ciclén
a sotavento ya se habia formado, pero estaba situado todavia al S de los
Alpes. En todos los casos, el eje-de la vaguada en gran escala se encontrd
localizado desde Polonia hasta el mar Tirreno., Evidentemente el caso com-
puesto se¢ pudo obtener gracias a que la diferencia de fase entre los casos
estudiados no era demasiado grande, pues, de lo contrario, se¢ hubiera
perdido informacion en el proceso de promediado. Algo parecido ocurrié con
los analisis de mesoescala, con lo gue, para ambas escalas, las estructuras
compuestas se consideran representativas de la ciclogénesis estudiada.
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Figura 10.—Posiciones de los ejes de las vaguadas en el analisis de macroescala del
geopotencial en 850 hPa. Se sefialan dos instantes diferentes, separados 12 h, para cada
uno de los cuatro casos estudiados: 02.00/12 TMG (--- ¥ 04.12/05.00 TMG (-—---);
11.00/12 TMG (....); 13.00/12 TMG ( ). Las fechas corresponden a marzo de 1982.
También aparecen sefialadas las posiciones de estaciones que transmitieron mensajes
TEMP en al menos uno de los dos instantes considerados. (Cortesia de Meteorol. Atmos.
Phys., Springer-Verlag.)

a) Geopotencial

La figura 11 = a muestra el geopotencial (topografia) total compuesto
para la superficie isobara de 850 hPa y las figura | 1b y ¢, respectivamente, las
contribuciones de la macroescala y la mesoescala. La macroescala refleja
esencialmente la estructura de la onda baroclina de gran escala (unos 3500
km) a partir de la que se desarrollo ¢l ciclon a sotavento. Debido a que no es
posible una total separacion espectral de la sefial (al estar superpuestas, en
parte, las respuestas de los analisis de macro y mesoescala) parte del ciclon
esta reflejado en el anélisis de macroescala por medio de una ligera difluencia
de las isohipsas al S de los Alpes y por la inclinacién del eje del surco. La
principal caracteristica del campo en mesoescala (fig. 11=c} es la presencia de
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1300

Figura 1l.—Campos compuestos de geopotencial obtenidos promediando los andlisis de
geopotencial en 850 hPa de las fechas y horas siguientes: 02.12 TMG; 05.00 TMG; 11.12
TMG; 13.12 TMG. Los intervalos entre isohipsas son 20 mgp para el campo total (a) y la
contribucién de macroescala (b), v 10 mgp para la contribucién de ‘mesoescala (¢). La

primera linea continua corresponde al valor cero. (Cortesia de Meteorol. Atmos. Phys..
Springer-Verlag.)
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una anomalia asimétrica con cambio de signo a través de los Alpes, alcan-
zando la diferencia un maximo valor de 75 mgp. Resulta evidente, de la
comparacion con la figura 11=b, que esta perturbacion se localiza al W del
surco en macroescala, lo que produce una pronunciada inclinacién hacia el W
del ¢je de la vaguada a sotavento de tos Alpes. Esta perturbacién mesoescalar
en el campo de geopotencial es muy parecida a la configuracion dipolar de la
presién, obtenida como diferencia entre experimentos numéricos con y sin
orografia (p.c. Zupanski y McGinley, 1989) y también a la que predice la
teoria de modos normales de la ciclogénesis a sotavento para la pertubacion
que introduce ta cordillera (Speranza et al., 1985; Buzzi y Speranza, 1986). La
fase relativa entre la onda en gran escala y la perturbacion de mesoescala es
también consistente con los resultados mencionados de experimentos y
teoria.

Como ejemplo del efecto del método BGPA para la correccién de las
distorsiones debidas a la heterogeneidad cn la distribucion de estaciones,
basta comparar la figura 12 con la figura 1lc.

Figura 12.—Campo compuesto de geopotencial en mesoescala, obtenido como en la figura
L1, pero promediando analisis sin la correccion BGPA, {Cortesia de Meteorol. Atmos.
Phys., Springer-Verlag.)

b) Temperatura

La figura !3a muestra el campo de temperatura total compuesto en la
superficie isobara de 850 hPa, mientras que las figuras I3b y 14c muestran las
contribuciones de macroescala y mesoescala. Se observa en la figura 13a que
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el gradiente de temperatura presenta un maximo local a través de los Alpes.
El aire frio estd fluyendo alrededor de la cordillera, tanto al E como al W,
como pone de manifiesto el campo de viento que se vera a continuacién. La
macroescala (fig. 13b) da cuenta de la baroclinidad en gran escala sobre toda
la regidn. Si se compara con el campo de viento de la figura 14b, o con el de
geopotencial (fig. 1lb), se observa que sdlo con la contribucién de la
macroescala se tendria adveccion fria sobre la mayor parte de la region.
Nuevamente, el campo de mesoescala (fig. 13c) presenta una estructura
dipolar a través de los Alpes, pero, en este caso, se¢ encuentra localizada
ligeramente al E de la correspondiente perturbaciéon de geopotencial. Esta
disposicion relativa hace que se produzca una intensificacion de la estructura
frontal sobre los Alpes. La anomalia de temperatura que se observa sobre la
peninsula ibérica no parece estar directamente relacionada con la ciclogénesis
que aqui se estd discutiendo.

¢) Viento

En la figura 14 se puedc observar el campo compuesto de viento en
850 hPa, para las mismas tres contribuciones que en los casos anteriores. El
campo total {fig. 14a) pone de manifiesto los rasgos tipicos del flujo a bajos
niveles en casos de ciclogénesis alpina: la difluencia pronunciada corriente
arriba de los Alpes (p.e., McGinley y Goerss, 1986), la maxima intensidad del
viento al NW, sobre ¢l Mediterraneo occidental {p.c., Jansa y Ramis, 1982) y
la curvatura anticiclénica al E de los Alpes (p.e., Buzzi y Tibaldi, 1978).
Aungque el campo de viento en macroescala (fig. 14b) es similar al geos-
trofico que se deduciria del correspondiente campo de geopotencial (fig. 12b),
es facil comprobar, por simple superposicion, por gjemplo, que no coinciden.

El viento en mesoescala (fig. 14c) estd caracterizado por la presencia de
dos vortices: uno ciclénico e intenso, correspondiente al ciclon a sotavento y
otro anticiclonico, mas débil, al N de los Alpes. Entre los dos, se induce una
componente mesoescalar de levante sobre la region del valle del Po. El par de
vortices presentes en el campo de viento en mesoescala es la contrapartida a
las estructuras dipolares descritas previamente en los campos de geopotencial
y temperatura. No obstante, la estructura mesoescalar del viento estd orien-
tada practicamente en direccion N-S y los vértices, sobre todo el anticiclonico,
gstan deplazados hacia el E en relacion con los correspondientes centros del
geopotencial. Este hecho indicaria la existencia de componentes ageostroficas
organizadas, pero las incertidumbres asociadas a la técnica de andlisis no
permiten asegurar la total representatividad fisica de estas estructuras.

El campo total de viento sobre los Alpes presenta una componente del
NW, perpendicular al eje de la cordillera, debida a la contribucion de la
macroescala. Tenlendo en cuenta que la superficie isobara de 850 hPa
. intercepta la cordillera, la condicién cinemadtica de contorno obliga a que se
tenga ascendencia al N vy descendencia al S de los Alpes en ese nivel. Enton-
ces, la expansion (compresion) adiabatica asociada al movimiento ascendente
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Figura 13.—Como en la figura 11 pero para la temperatura en 850 hPa. Los intervalos
entre isotermas son 2°C para el campo total (a) y la contribuciéon de macroescala (b), y
1°C para la contribucién de mesoescala (¢). La rotulacién aparece en décimas de °C.
(Cortesia de Meteorol. Atmes. Phys., Springer-Verlag.}
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Figura 14.—Como en la Figura 11 pero para el viente en 850 hPa. Las componentes i y
v fueron analizadas por separado. Noétese que la longitud de la flecha en la contribucidén
de mesoescala (¢} es doble que en el campo total (a) y en la contribucién de macroes-

S. Alonso, D. Gomis y J. Tintoré

T 7
- —L“M\\\\‘\%“‘Q‘\ i

_.__.——:-—//‘

T S e |
“‘—‘;-h\@\\\\‘-—»\\\ "
TR NN e
/—‘-\.\'—}\&\\\\\-.‘—-‘-:-_\-_\\M—‘“ o
ERRARE S RS R S
e SN \\\\“ TTEAIONN T
‘*\\\.\1\\\\\\ e AR} S ALY
=Ry R :
NN

?

y
I

i

~
R

-y

[l
T

'}..'\-_)l-fm--.-.

I S
ke

<

1

*
L L
[

[y
-

T T - PRI

LA N o _L‘.'— EN M,y
,*—-‘*f—-q-;.,\}\\{\\‘\\'-,\;—q—‘—ﬂ—'—"""
- -—-"-‘-‘-;wr-.\a.\\‘\\\\*-\‘-"“““"‘““
R R e
_'—"“ﬁ‘ﬁy‘%\\\\\\\\‘-“‘*"‘“ —-
T NN N S S e R T T e
NN RN, T e T R e e
ﬁww\\\\\\\\,\\\"“‘ e

N
\\\TJ{\‘-‘ “ s oa
LAONANNIANRSS T I T
Yy v NN SNehow T
sy \'\'\.Q\Q\\'\\\“\:‘\’\: :\I o
R AR R A e o
Jov v AN NS R ST -~
A Rt
4- L YR AN -.‘*-.“:-"‘T‘"‘"‘"("‘)
£ gmeh Vg A, i A
AT N NN NS T T T
20mal 377 0 RN N R T T e e
b

. -
1
-

LR .
R

e
"'\\\\‘

cala (b). (Cortesia de Meteorol. Atmos. Phys., Springer-Verlag,)



8. Andlisis objetivo y diagndstico en fluidos geofisicos 209

(descendente) citado produce un enfriamiento (calentamiento) que contribuye
positivamente a la existencia del dipolo observado en Ia contribucion de
mesoescala al campo de temperatura. Ademas, la fuerte confluencia obser-
vada al E de la cordillera, contribuye a la intensificacion del frente en aquella
zona. Como consecuencia, la frontogénesis observada sobre los Alpes,
asociada a la ciclogénesis de sotavento, no estd producida tnicamente por el
bloqueo debido a la barrera montafiosa, sino que hay una contribucion
importante de la circulacién asociada al propio ciclon (Speranza ef al., 1985;
Burzi el al., 1985).

5. LA CIRCULACION MARINA EN EL MAR DE ALBORAN:
UN CASO DE ESTUDIO

En la seccion anterior se ha presentado una aplicacion del andlisis
objetivo a un estudio observacional del movimiento atmosférico. En ésta se
presentara también un andlisis de observaciones, en este caso marinas, con la
misma técnica, pero, a diferencia del caso anterior, se llevara a cabo un diag-
néstico numérico basado en la dindmica cuasigeostrofica. Hay varios aspec-
tos que interesa recalcar en relacion con esta aplicacion. En primer lugar, el
mar de Alboran es un auténtico laboratorio natural. Investigadores de todo
el mundo han realizado campafias de observacién con ¢l fin de conocer mejor
el problema que representa el flujo de agua atlantica, a traves del estecho de
Gibraltar, para compensar la pérdida de masa en el mar Mediterraneo,
consecuencia de la evaporacion y de la circulacion hacia el Atlantico en las
capas mas profundas. En segundo lugar, y gracias a lo anterior, la circulacion
en gran escala se conoce con bastante fiabilidad pero no asi los procesos de
ajuste ni las estructuras de menor escala, presentes en los campos de
movimiento. En tercer lugar, no se¢ tiene conocimiento de que exista ninguna
base de datos, previa a la que mas adelante se indica, adecuada para realizar
un analisis objetivo con separaciéon de escalas y, por lo tanto, capaz de
mostrar las estructuras, tanto de macroescala como de mesoescala, presentes
en la circulacion del mar de Alboran. Existia un precedente con aplicacion a
los experimentos POLYMODE y OPTOMA (Carter y Robinson, 1987), pero
en ning@n momento se habia abordado el problema de la separacion de
escalas (ver Tintoré et al., 1991 para mayor detalle).

Normalmente, el agua atlantica que penetra en el Mediterrdneo adquiere
rapidamente curvatura anticiclonica, formando lo que se denomina el primer
giro («gyre») anticiclénico, al W del mar de Alboran (Garcard y Richez, 1985;
Parrilla v Kinder, 1987). Sin embargo, algunas veces s¢ ha observado una
corriente a lo largo de la costa norteafricana (Bormans y Garret, 1989).
También en la parte oriental del mar de Allborén se ha observado un segundo
giro anticiclénico (Arnone ef al., 1987, Heburn y La Violette, 1989) del que
no se conocia precedente en datos histéricos. Este giro limita al E con el
llamado frente Almeria-Oran, que separa aguas de muy diferente densidad
{Tintoré er al., 1988).
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Figura 15.—Distribucién de estaciones en ¢l mar de Alboran (del 29 de septiembre al 4 de
octubre de 1986). (Cortesia de J. Phys Oceanogr.,, A. M. 8))

Para realizar el estudio cuyos resultados pasamos a comentar, se dispuso
de los datos de una campafia oceanografica llevada a cabo del 29 de septiem-
bre al 4 de octubre de 1986. L.a zona del mar de Alboran, de aproximadamente
300 x 140 km?, se cubrié con 48 estaciones separadas unos 18 km a lo largo
del eje longitudinal del mar y unos 45 km a lo largo de cinco secciones
transversales (fig. 15). Obsérvese que las estaciones no estan homogéneamente
distribuidas, por lo que se aplicd el método de correccidon BGPA junto con el
analisis objetivo con separacion de escalas para realizar este diagnostico. Los
parametros de los filtros se seleccionaron a fin de que la macroescala corres-
pondiera a ondas de mas de 160 km y la mesoescala a ondas de unos 90 km.
Estos valores, desafortunadamente bastante proximos, se decidieron como
compromiso entre la escala conocida del giro occidental, la separacion entre
las estaciones y observaciones previas de remolinos (Garcard y Richez, 1985).
Se debe hacer notar nuevamente la imposibilidad de una total separacién de
escalas, debido al solapamiento de las respuestas de los filtros.

La figura 16=a muestra la distribucion a 100 m de profundidad del
campo total de densidad, o sigma-t (que representa el exceso a 1 g em—3,
expresado-en milésimas). Las figuras 16=b y ¢ corresponden a las contribu-
ciones de la macroescala y mesoescala, respectivamente. La macroescala pone
de manifiesto la presencia del primer giro anticicléonico, mientras que en fa
mesoescala se aprecian varios nicleos de anomalias con signos contrarios,
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Figura 16.—Andiisis del campo de sigma-t a (00 m de profundiiad, Campo total (a);
contribucién de macroescala (b); contribucion de mesoescala (c). La rotulacidn expresa las
milésimas que la densidad del agua del mar excede a I g cm?3. (Cortesia de J. Phys
Oceanogr., A. M. §.)
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correspondiendo los de signo positivo a remolinos («eddies») ciclonicos,
como se verd mas adelante. Estos remolinos va habian sido sugeridos con
anterioridad (Cano, 1977, 1978; Parrilla y Kinder, 1987).

También se calcularon y analizaron las topografias dinamicas vy las
corrientes geostroficas a 10 m, con referencia a 200 m. En la figura 17 a, se
tiene €l campo total de altura dindmica. Excepto en la parte central de la
estructura, que corresponde al giro anticiclonico, las cotas son muy pequeiias,
e incluso negativas donde se habian localizado las anomalias mesoescalares
positivas de sigma-t. Las corrientes geostroficas (fig. !7=Db) muestran clara-
mente el giro anticiclonico occidental con velocidades N-S que llegan a
alcanzar los 60 cm/s. Se observan los efectos de las estructuras de mesoescala
comentadas anteriormente y se identifican remolinos cicléonicos en la zona de
las anomalias positivas de densidad. La interaccidn entre la estructura de
mayor escala (giro anticiclonico) v las de menor {(remolinos ciclénicos) se
puede también poner de manifiesto por medio de la vorticidad geostrofica
relativa calculada en ese caso a 100 m de profundidad (fig. 18). Se observa el
giro anticiclénico occidental como formado por tres remolinos anticiclénicos
de menor escala. En el borde externo del giro se llegan a detectar seis reglones
distintas de vorticidad positiva. Los valores numéricos encontrados para la
contribucién de mesoescala y para el campo total son muy parecidos, lo que
sugiere una muy significante influencia dindmica de los giros ciclonicos de
mesoescla en el mar de Alboran.

Para estudiar la importancia de las estructuras de menor escala se
procedid a diagnosticar el movimiento vertical de acuerdo con la teoria
cuasigeostrofica. La aplicabilidad de esta aproximacion queda asegurada por
¢l hecho de ser mucho menor que | el nimero de Rossby, en concrete, 0.02
para la macroescala y (.05 para la mesoescata. Debido a algunas dificultades
numéricas que presenta la forma cldsica de la ecuacion omega (ver Tintoré er
al., 1991 para mas detalle) se empled la formulacion introducida por Hoskins
et al. (1978), de uso muy genersdlizado en la atmosfera. En esta formulacion,
el término de forzamiento en la ecuacion omega se calcula por medio det
llamado vector-Q, en la forma (los simbolos son los habituales)

23
NV wtr? 22 2oy
oz =
donde
Q:i(f:“e_a' 2 92 i—”iiﬁiJri—:‘i;i—%L)
o dx dx dx dy ° dy dx dy dy

Este vector se caicula a partir de las distribuciones de densidad y del
campo geostrofico de velocidad. La convergencia de vector-(} indica regiones
donde se tiene forzamiento ascendente y la divergencia, descendente (p.e.,
Hoskins v Pedder, 1980).
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Figura 17.—(a) Andlisis de la topografia dindmica a 10 m de profundidad con reférencia
a 200 m. La rotulacion de las cotas es en cm dinamicos. (b) Corriente geostrofica a 10 m;
el vector de referencia corresponde a [ m/s. La distribucién de velocidad en las
proximidades de la costa se debe considerar como orientativa, ya que en los cilculos no
se ha tomado en consideracion la costa. (Cortesia de J. Phys Oceanogr., A. M. 8.)
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En concreto, para este trabajo se calcularon el vector-Q y su divergencia
a partir de los andlisis de macroescala y total, La comparacion entre los dos
resultados proporciona una estima del movimiento vertical, y por lo tanto
ageostrofico, asociado a las estructuras de mesoescala localizadas. En la
figura 19==a se puede ver el vector-Q v su divergencia para la contribucion de
macroescala a 100 m de profundidad. De esta figura se deduce que se tiene
forzamiento ascendente corriente arriba de la dorsal del giro anticiclonico y
forzamiento descendente corriente abajo. Este resultado esta en total concor-
dancia con lo que ocurriria en un caso equivalente en la atmosfera, La figura
19=b muestra el vector-Q y su divergencia, pero ahora calculados para los
analisis totales. Se observa que los nicleos de maxima y minima divergencia
de vector-(Q estan asociados a los cambios de curvatura en las isolineas de las
propiedades estudiadas para ¢l giro anticicldnico ocecidental o, st se quiere, a
las estructuras mostradas en la vorticidad (figura 18). Las estructuras encon-
tradas en la divergencia de vector-Q, localizadas a lo largo del borde del giro,
corresponden en este caso a valores un orden de magnitud superiores que en
el caso correspondiente al calculo a partir de los analisis en macroescala. Este
hecho pone de manifiesto la importancia que en la dindmica del mar de
Alboran tienen los remolinos de mesoescala localizados en el borde del giro
anticiclonico, ya que los forzamientos que producen inducirian velocidades
verttcales un orden de magnitud superiores que las que se tendrian
unicamente con el giro en macroescala.

Jgr20
LT A

36* O o Ak ¢ ] i

3540

as a0

5920 50 440 420 40 340 =20 3o

Figura 18.—Distribucion de vorticidad geostré-fica relativa, a 100 m de profundidad.
Unidades 107 571 (Cortesia de J. Phys Oceanogr.. A. M. 8.}
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- Figura 19.—(a) Distribucion de vector-Q (unidades 107'2 573} y de su divergencia (107
s?m) a 100 m de profundidad. Los calculos se llevaron a cabo a partir de los
correspondientes campos en macroescala. (b) Distribucién de vector-Q {(unidades 10711 5-3)
y de su divergencia (107 s m™!) a 100 m de profundidad. En este caso los céalculos se
llevaron a cabo a partir de los correspondientes campos totales. Notese que los valores son
un orden de magnitud mayores que en (a). {Cortesia de J. Phys Oceanogr., A. M. 8.}
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