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3 Laorografiay €l viento: efectos geogr aficos

La circulacion generd amosférica se ve perturbada por la orografia terrestre
produciéndose € desarrollo de efectos geograficos en capas bagjas y también medias y
dtas de la troposfera En este capitulo se introducen brevemente los efectos geogréficos
més dgnificativos que ayudardn a comprender las descripciones de las didintas
Stuaciones meteoroldgicas que £ presentan a lo largo dd documento. En un primer
gpartado se introduce la capa fronteriza atmosférica y sus caracteristicas basicas, d ser
el espesor de aimdésfera donde se desarrollan la mayoria de fendmenos que afectan a las
circulaciones de las masas de are en una region. A continuacion se presentan las
digintas circulaciones de origen térmico y los forzamientos orogréficos més
importantes. El papel relevante que posee la bga térmica Ibérica en verano sobre las
circulaciones de masas de are y por condguiente de contaminantes atmosféricos
judtifica su presentacion y breve descripcion. Los contenidos de este capitulo se basan
en Stull (1988), Banta (1990), Millan et d. (1992) y Whitemann (2000).

3.1 Capafronteriza atmosférica

La troposfera es la capa de la atmosfera que se extiende desde la superficie terrestre
hasta una dtitud de unos 11 kilometros en latitudes medias. La mayoria de meteoros
ocurren en eda capa de la amosfera La Figura 3.1 presenta la estructura térmica
tedrica de la misma donde se aprecia como la troposfera representa una parte pequefia.
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Figura 3.1 Estructura térmica de la atmosfera (Ahrens, 2000).
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En termino generd, sdlo los primeros kildmetros de la troposfera se ven directamente
modificados por la superficie terrestre. Estos primeros kildmetros conforman la capa
fronteriza atmosférica (ABL, atmospheric boundary layer). Stull (1988) define la ABL
como aquella parte de la troposfera que esta directamente influenciada por la
presencia de la superficie de la Tierra, y responde a los forzamientos de la misma en
escalas temporales de horas o inferiores. Edos forzamientos superficides incluyen d
rozamiento superficid (frictional drag), evaporacion y transpiracion, transferencia de
cdor, emigon de contaminantes, y modificaciones de las circulaciones inducidas por
terreno. El resto de la troposfera, por encima de la ABL, recibe la nombre genérico de
amaosferalibre (FA, free atmosphere).

La ABL expeimenta un ciclo diaio de temperatura, humedad, vientos, y niveles de
contaminacion. Estas variaciones se acontecen solo en la ABL, d resto de la atmosfera
no percibe estos cambios. Como la mayoria de meteoros que afectan a los seres vivos se
suceden en la ABL, su estudio es de vita importancia para la meteorologia y ciencias
rel acionadas con los fendmenos meteorol gicos como es @ caso de lacdidad ddl aire.

3.1.1 Esructurageneral

La ABL tiene una edructura bien definida en regiones sobre tierra y en dtuaciones de
dtas presones (Figura 3.2). Los tres componentes principales son la cgpa de mezcla
(ML, Mixed Layer) o capa de mezcla convectiva (CBL, convective boundary layer), la
capa resdua (RL, Residual Layer), y la capa estable nocturna (SBL, Sable Boundary
Layer). También cabe destacar la capa superficia (SL, Surface Layer), como la region
en la parte inferior de la ABL donde los flujos turbulentos varian en menos de un 10%
de su magnitud. Asi, d 10% de la parte inferior de la ABL se denomina SL, ya sea parte
delaML olaSBL (Stull, 1988).

En gtuaciones de bagas presones los movimientos verticales trangportan aire de la ABL
a dtitudes de varios kildmetros a través de la troposfera. Para estas Stuaciones € limite
superior de la ABL no queda bien definido. A menudo se usa la base de las nubes como
limite arbitrario en los esudios de la ABL.

Sobre los océanos y mares la ABL presenta una evolucion lenta en tiempo y espacio
debido a la limitada variacion de la temperatura del mar durante un ciclo diario por la
elevada capacidad caorifica del agua, en contrgposicion a regiones sobre tierra, donde
la temperatura dd sudlo presenta una amplitud térmica més eevada. La mayoria de los
cambios en la ABL sobre océanos estéan causados por procesos sinopticos y
mesoscdares de transporte verticd y adveccion de digtintas masas de are sobre la
region maritima. La variacion espaciad de la ABL sobre océanos y mares eta muy
Suavizada, con variaciones de s0lo un 10% en una distancia horizonta de 1000 km
(Stull, 1988). Algunos casos particulares presentan variaciones més acusadas, como en
la convergencia entre dos corrientes ocednicas de didtintas temperaturas (Stage 'y
Weller, 1986).

En términos generdes, tanto sobre tierra como sobre mar 0 océano, € espesor de la
ABL es mas estrecho en regiones de altas presones que en regiones de bgas resiones.
La subsdencia generdizada en dtuaciones de dtas presones y la divergencia horizonta
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de masas de aire en niveles bagjos contribuyen a que @ are de la ABL vaya de las dtas a
la bajas presiones.
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Figura 3.2 (a) Estructura térmica y evolucion de la ABL en regiones con altas
presiones sobre tierra, (b) evolucion del perfil de temperatura potencial virtual
media correspondientes a los instantes temporales S1, S2, S3, 44, S5, y S6 de (a)
(Stull, 1988).

La evolucion de la cgpa fronteriza se puede andizar a patir de los pefiles de
temperatura. Asl, 9 se representan digtintos perfiles a lo largo del dia de temperatura se
observa con claridad la edtructura de la capa fronterizaa En meteorologia es usua
trabgar con la varidble de temperatura potencia virtud, que representa la temperatura
gque una masa de are seca debe tener para igudar la densdad de una masa de aire
himeda a la misma presion, sustrayendo las variaciones de temperatura causadas por 1os
cambios de preson en dtitud de la masa de aire. La Figura 3.2b presenta digtintos
perfiles de temperatura potencia virtua a lo largo dd dia indicados en la Figura 3.2a.
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Se observa como durante la tarde (S1) la ML estd completamente desarrollada
Aproximadamente una hora antes de la puesta dd Sol (S2), cuando la formacion de
masas de are cdiente ascendientes (thermals) cesa, y @ balance radiativo en siperficie
cambia de sgno con d enfriamiento de suedlo por radiacion de onda larga, la cgpa
adyacente d sudo s edtabiliza formandose la SBL. Por encima, las caracterigticas de la
amosfera siguen sendo similares a las de la ML, y se habla de RL. A medida que la
SBL s desarrolla, la RL va perdiendo espesor, y € conjunto de la ABL tambien (S3).
Con la sdida dd Sol ($4), se vuedve a cdentar d sudo y se desarrollan thermals que
inestabilizan las capas adyacentes d suelo. Con edta inestabilizacion se forma la ML.
Durante las primeras horas del dia, se observa como la ML se desarrolla por debgjo de
los restos de la SBL y la RL. A medida que se desarrolla la ML, desgparece la SBL
(S5), y més tarde la RL (S6), con un desarrollo completo de la ML. Los thermals que se
generan en la ML pueden llegar a desarrollar nubes en la parte superior de la misma,
hablandose de una capa de nubes (CL, cloud layer) que indica d limite vertica de la
ML.

La trandcion de la ABL hacia la FA s produce a través de una zona de trangcion
caracterizada por una inverson térmica. Eda zona se denomina Entraintment Zone (EZ)
durante @ dia, y por la noche se habla de una inversén limitadora (Cl, capping
inversion).

3.1.2 Capademezcla convectiva

El desarollo de la turbulencia en la CBL viene regida por d empuje térmico
(bouyance). Eda turbulencia no es completamente destoria, a menudo esti organizada
en edructuras identificables como thermals y penachos (Young, 1988). Driedonks y
Tennekes (1984) identifican tres subcapas dentro de la CBL, la capa supeficid (SL), la
capa de mezcla (ML), y la zona de arastre (entrainment zone). La Figura 3.3
esquematiza la estructura vertica de la CBL a partir de sus caracterigticas térmicas, de
momento y humedad.

La SL representa € 510% de la CBL. Esté caracterizada por un perfil superadiabético
de temperatura, una disminucion de la humedad con la dtura, y una fuerte cizdla
veticd dd viento. La temperaiura dd are superficid disminuye rgpidamente desde la
temperatura del suelo a la del are en una micro capa superficid. Por encima de édta, €

descenso de temperatura con la dtura es més suave sendo nulo en d limite superior de
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Figura 3.3 Estructura de la capa de mezcla convectiva. Perfil detemperatura
potencial virtual, velocidad del viento y relacion de mezcla (Stull, 1988)
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La ML presenta las caracteristicas generdles de la CBL y comprende € 35-80% de la
parte central de b misma. La fuerte mezcla turbulenta presente en la capa tiende a dgar
las variables consarvativas cas condantes. Ad, la temperatura potencid, la magnitud
dd viento o la relacion de mezcla presentan muy poca variacion dentro de la ML. La
dtura de la ML se define como d nivel con mayor flujo de calor negativo (Stull, 1988).
Edte nivel se Stla cerca de la mitad de la zona de arrastre. La turbulencia dentro de la
ML s puede gengar mecanicamente por cizaladura vertticd de viento, o
convectivamente por empuje térmico. Las MLs con mayor dominio de los fendmenos
convectivos presentan una mezcla mas uniforme que las dominadas por turbulencia
mecanica

La EZ representa e 10-60% de la parte superior de la CBL. Se trata de una capa
subadiabética de turbuencia intermitente, donde se produce un arastre descendiente de
la FA y una superacion de la ML por parte de los thermals de la ML. Se puede definir
en funcion de la fraccion de are de la FA que contenga El limite inferior se define
como la dtitud donde d 5 d 10% de are en un plano horizonta presenta las
caracterigticas de la FA (Deardorff, et d., 1980; Wilde, et d., 1985). Otra definicion
dternativa de la EZ es agudla region donde € flujo de empuje térmico es negativo
(Stull, 1988).

3.1.3 Capaedablenocturna

La ABL se puede edratificar establemente cuando la superficie es mas fria que € aire, o
cuando s advecta are cdido sobre una superficie mas fria, forméndose la SBL.
Durante la noche, con esta edratificacion estable se forma la capa estable nocturna
(NBL, nocturnal boundary layer). La NBL es un caso particular de la SBL, ya que
durante el dia se pueden tener capas estratificadas establemente.

La NBL presenta un perfil de temperatura subadiabético (Figura 3.4). Se caracteriza
por un cesamiento O debilitamiento de la turbulencia, aunque se genera
eporédicamente. Los vientos en superficie se vuedven débiles o cadmados, pero en
atura se pueden acderar con velocidades supergeostroficas con @ desarrollo dd jet
nocturno (low-level jet).
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Figura 3.4 Edructura de la capa estable nocturna. Perfiles de temperatura
potencial virtual y viento medio durante la noche (Stull, 1988)

La edratificacion edable tiende a anular la turbulencia mientras que la cizdla
producida por € jet nocturno tiende a generarla. Como resultado, la turbulencia ocurre
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de forma esporédica mezclando € aire de la NBL. Durante los periodos no turbulentos
los flujos estén desacoplados de la superficie La NBL no tiene un limite verticd bien
definido, y se trandforma paulatinamente alaRL.

3.1.31  Caparesdual nocturna

Después de la puesta dd Sol la formacion de thermals se desvanece permitiendo una
disminucion de la turbulencia en la ML. La cagpa de are resultante se denomina
usudmente capa residud nocturna (RL), porqué su estado inicid de las variables de
estado es d mismo que € de la desgparecida ML. La capa resdua presenta una
edratificacion neutra con una turbulenciaiisotrépica.

La RL se encuentra aidada del suelo por la SBL, y no se ve afectada por los efectos del
mismo. Egtrictamente la RL no encga en la definicion de ABL, pero se contempla como
parte de ella durante la noche (Stull, 1988).

3.1.4 Capafronterizainternatémica: interfaz mar-tierra

El are que s modifica por la influencia de un flujo con caracteridticas formadas encima
de otra supeficie se denomina capa fronteriza interna (IBL, internal boundary layer),
porqué se forma dentro de una capa fronteriza existente (Stull, 1988). Cuando los flujos
de cdor superficiad cambian a lo largo dd borde de dos superficies, € are modificado
s denomina cgpa fronteriza interna térmica (TIBL, thermal internal boundary layer)
(Lyons, 1975; Garratt, 1987).

Los cambios de rugosidad del suelo pueden desarrollar IBL, mientras que los cambios
en adbedo, inercia térmica o emisvidad pueden llegar a desarollar TIBLs entre dos
superficies.

Las lineas de costa son regiones donde los cambios en los flujos de cdor supeficid
sobre d mar y sobre tierra pueden producir € desarrollo de TIBLs cuando un flujo
circula de una superficie hacia la otra. Los casos de las brisas de mar o de tierra son
gemplos claros de la formacion de TIBLs (p.e, brisas marinas o terrdes). La Figura
3.5 muedra la evolucidon espacid de una TIBL formada cuando un flujo de tierra con
unas caracteristicas determinadas fluye sobre d mar, con un cambio brusco de los flujos
de cdor superficides en € limite terramar. Para d caso de la figura la TIBL se forma
encima dd mar, pero lo usud es que durante @ dia en las zonas cogteras con la entrada
de brisa presenten una TIBL que se vaya desarrollando verticamente hacia € interior.
Este es uno de los fendmenos que limita @ desarrollo de la capa de mezcla convectiva
en zonas coderas. Las caracteridticas dd flujo de brisa laminan @ desarrollo de la TIBL
en la costa por ariba, mientras que los flujos de caor superficid son @ motor de su
desarrollo por debgo. A medida que d aire es advectado hacia € interior, la diferencia
entre la temperatura del are y dd sudo disminuyen. Como resultado los flujos de caor
en superficie van disminuyendo con un cdentamiento de la ML més pausado, y también
un desarrollo de la misma més lento. Ya en d interior lgos de la costa se considera que
s llega a un estado de equilibrio a partir dd cud la ML no se desarrolla més. Varios
autores han propuesto expresiones empiricas para la evolucion de la TIBL en funcion de
la distancia, sguiendo la raiz cuadrada de la misma desde la costa (p.e, Venkatram,
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1977; Hsu, 1986; Garrett, 1987). La turbulencia es importante en € nicleo de la TIBL.
El desarollo de la ML dentro de la TIBL sgue los mecanismos tipicos de una ML
cdéasca, con desarrollo por thermals, y supresidén o limitacion por subsidencia (Stull,
1988).

Fovndsry Layar

Figura 3.5 Desarrollo de una TIBL en la interfase tierra-mar en funcion de la
distancia (Lyons, 1975).

Para flujos que fluyen desde superficies cdidas a frias se forma una capa fronteriza
interna térmica estable &table TIBL) smilar a la SBL. Justo a sotavento dd cambio de
superficie se observa un decamiento de la turbulencia residud. La estabilidad edtética
anula la turbulencia excepto en la cgpa cerca dd sudlo y en zonas con cizala verticd,
donde la produccion de turbulencia mecanica alin se mantiene.

3.2 Circulaciones de origen térmico
3.2.1 Brisasdemar ytierra

La eevada capacidad cdorifica de océanos, mares y lagos provoca que la temperatura
superficid del agua se mantenga cas invariable durante un ciclo diario. Por otro lado, la
temperatura superficia dd sugo experimenta variaciones mas importantes debido a la
baga capacidad cdorifica y conductivided molecular dd sudo, que evita que €
cdentamiento diurno se propague rdpidamente, con @ consecuente caentamiento. Esto
hace que la temperatura superficia del sudo sea superior que la dd agua durante € dia,
e inferior durante la noche. Este escenario es ided para € desarrollo de brisas de mar
(Lyons, 1975; Smpson et d., 1977; Helmis et d., 1987; Ogawa et a., 1986).

Las brisss de mar se desarrollan generdmente entre primavera y otofio, cuando la
temperatura de la tierra se vuelve més cdida que la dd mar. Las condiciones sindpticas
que favorecen la formacion de brisas maritimas se caracterizan por una fuerte insolacion
de las &ess terredres, con flujos sndpticos débiles. A mismo, durante la noche d
cddo dexubierto permite un enfriamiento mas acusado dd sudo con @ poshle
desarrollo de la brisa de tierra o vientos terrales. Con todo, se produce un ciclo diario
marcado por laintensidad y direccidn de los vientos en las éreas costeras (Figura 3.6).

A patir de media mafiana, después que la SBL se haya diminado, € are en las zonas
costeras sobre tierra empieza a ascender por cdentamiento del sudlo formando una
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bgada de la preson, con lo que hace que @ are més frio maritimo penetre hacia tierra
para reemplazar d are cdido ascendente. Este flujo de mar a tierra se denomina brisa
de mar. El frente de brisa es € limite de las masas de are maritimas mas frias que
penetran tierra a dentro, y se detecta por una linea de convergencia de flujos, una caida
de la temperatura (d tratarse de un frente frio mesoscaar segin Lyons (1975), un
aumento de la humedad, de los movimientos verticales, y en algunos casos se obsarva €

desarrollo de cimulos. Un flujo de retorno en dtura advecta € aire cdido hacia d mar,
donde desciende hacia la superficie cerrando la ceda de circulacion de la brisa. El
espesor de la brisa de mar varia de 100 a 500 m, y € espesor total de la celda de
circulacion con € flujo de retorno puede variar entre 500 22000 m (Stull, 1988).

La intenddad de la brisa es proporciond a la diferencia de temperaturas entre tierra y
mar, y depende también del flujo sSndptico dominante. Un flujo sindptico opuesto a la
direccion de la brisa puede llegar a impedir su desarrollo, por @ contrario, s d flujo
tiene d mismo sentido de la brisa, favorece su desarrollo. En ausencia de un flujo
sindptico de fondo, € frente de brisa se propaga hacia € interior con una direccion
perpendicular a la linea de costa con velocidades de 1 a 5 m/s. Puede llegar a penetrar
hasta 20 a 50 kilometros tierra adentro d fina dd dia (Stull, 1988). En funcion de la
orografia y caracterigticas dd suelo, la brisa se puede acoplar con flujos térmicos en d
interior que favorezcan su penetracion, como pueden ser los vientos de ladera.

Figura 3.6 Formacion y evolucion de la brisa de mar y tierra durante un ciclo
diario (Fuentee COMET, 2001)

La circulacion de brisa presenta su méxima intensdad durante @ mediodia, con la
méxima penetracion dd frente, y los vientos més intensos. Hacia la tarde, la circulacion
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empieza a disminuir lentamente de intensdad hasta que se desvanece una o dos hora
después de la puesta de Sol. Durante d dia la brisa tiende a virar hacia la derecha en €

hemiferio norte quedando pardela a la coga durante las Ultimas horas diurnas.
Entonces, € enfriamiento del suelo provoca @ desarrollo de la brisa de tierra cuando se
presenta un gradiente hacia € mar. Edte flujo es mas débil, por la menor diferencia entre
latemperaturadd suelo y ladel mar en relacion d dia, y se establece de tierraamar.

La edructura de la circulacion de la brisa de mar depende de varios factores
modificantes. La orientacion y forma de la linea de coda, la presencia de montafias
coderas, y la presencia y reforzamiento de una inverson térmica en edtratos
superficides (low-level inversion) determinan muchas de las circulaciones locaes
asociadas con la brisade mar.

La forma de la linea de coda puede reforzar o disminuir la convergencia y conveccion
detectada a lo largo dd frente de brisa. Un flujo de mar a tierra en una linea de costa
cdncava (p.e, una bahia) se vudve divergente, oponiéndose a la convergencia y
forzamiento verticd dd frente de brisa Sin embargo, una linea de cosa convexa
contribuye a la convergencia, reforzando la convergencia y forzamiento verticad ded
frente de brisa Regiones de costa convexa llevan asociadas un aumento de la
conveccion y e desarrollo de tormentas (COMET, 2001).

La orografia y las montafias cogteras juegan un papel importante en € desarrollo de las
brisas. Las montafias y vales asociados contribuyen a un desarrollo més temprano de la
brisa de mar con d establecimiento de circulaciones de montafia-vale que s suman a la
brisa de mar. La digtribucion de las montafias y vdles determinan las regiones por
donde puede penetrar con mayor fecilidad € frente de brisa, y a la vez establecen la
digtribucion de  calentamiento superficia que puede facilitar € desarrollo delamisma.

Las inversones térmicas en cgpas bgas tienen un papel importante en @ desarrollo de la
briss. Un inversén térmica impide un desarrollo de la brisa importante, y aunque se
produzca un calentamiento superior la intensdad de la brisa es menor que en d caso
donde la circulacion de brisa esté nds desarrollada, pero con un caentamiento dd are
inferior.

3.2.2 Brisasde montafiay valle

Los vientos de montafia, también denominados brisas de montafia, se desarrollan sobre
regiones de terreno complgo de escdas diversas, desde pequeiias colinas hasta
complgas cordilleras montafiosas. Estos flujos se caracterizan por un ciclo diurno que
cambia de direccion dos veces por dia. Durante € dia, en Stuaciones con forzamiento
sndptico dénil los vientos soplan ladera arriba, vale ariba, y desde las llanuras hasta
las cordilleras. Durante la noche € régimen cambia y se imponen los vientos que soplan
ladera abgjo, vale abgo, y desde las cordilleras hacia las Ilanuras. Estos flujos son més
intensos en dias despegjados con vientos en dtitud débiles.

El desarrollo de los vientos de montafia se produce por las diferencias horizontales de la
temperatura de are que desarrollan complgas circulaciones. EI mecanismo por € cud
s desarollan los vientos de montafia se asocia d cdentamiento dd are en superficie,
produciéndose diferencias de presén horizontad que hacen que los vientos en superficie
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soplen desde zonas con temperaturas mas bgas y presiones superiores hacia areas con
temperaturas mas elevadas y presiones mas bgas. Edtas circulaciones estén cerradas por
los flujos de retorno 0 compensatorios en dtitud. El mecanismo de desarrollo es amilar
a delas brisas de mar.

L os vientos de montafia se pueden agrupar en cuatro sstemas (Whitemann, 2000):

Vientos de ladera (dope wind system): son los vientos anabéticos y catabéticos
que = desarrollan por las diferencias de temperatura horizonta entre € are
sobre las laderas de las montafias y @ que se encuentra encima del centro del
vdle

Vientos a lo largo de un vdle (along-valley wind system): son los vientos de
vdle y de montafia que se desarollan por las diferencias de temperaura
horizontal a lo largo dd ge axia de un vale o entre & are dd interior de un
vdle y € are que s encuentra sobre d llano adyacente d vdle

Vientos a través de un vdle (crossvalley wind system): se desarrollan por las
diferencias horizontales de temperatura entre las dos laderas que conforman €
vdle, d flujo que se desarrolla sopla perpendicular d vdle hacia la ladera més
caentada

Vientos de montafia-llanura (mountain-plain wind system): se desarrollan por las
diferencias horizontales de temperatura entre € are sobre las montafies y € que
S encuentra en las llanuras, estableciéndose una circulacion de gran escala con
vientos que soplan hacia o desde las montafias. Estos flujos no estan confinados
por la orografia, SN0 que se trangportan sobre profundas cepas de la amosfera
por encima de | as laderas de la montafia.

La Figura 3.7 presenta un esquema de los sstemas que conforman los vientos de

montana

Appa\ach‘\an
Mountains
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Figura 3.7 Esguema de los vientos de montafa (W hitemann, 2000)
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Laevolucion de los vientos de montafia esta muy ligada ala evolucion de la estructura
térmica de la capa fronteriza en etas regiones. La evolucion de estos flujos durante €
dia se puede describir a partir de las cuatros fases de desarrollo que muestrala Figura

3.8:

La trandcion de la mafiana empieza con la inversdn del régimen de vientos de
ladera catabéticos (soplan ladera abgo) hacia los vientos anabéticos (soplan
ladera arriba). Las corrientes convectivas que ascienden desde d suelo van
destruyendo la inverson térmica en superficie, y los vientos de vale cambian de
régimen también, de vientos de montafia (soplan desde las montaias a los vales)
a vientos de vale (soplan de los vdles hacia las montafies). Edta trangicion
findiza cuando la inversén en € vale s destruye y los vientos de vale soplan
en todo € espesor dd vdle.

Upslope just after sunrise Upslope and iT-vaIIEy midday ' . |
UaE— .t

Downslope just after sunset Downslope and down-valley midnight

Figura 3.8 Ciclo delos vientos de montaiia (COMET, 2002)

Durante @ régimen diurno, la amosfera en € vale estd acoplada con la capa por
encima dd mismo. Los vientos andbdticos y de vale dominan en una CBL
inestable que s extiende desde la superficie dd vdle y por las laderas hasta
dtitudes superiores alos limites verticaes dd mismo.

La trandcion de la tarde empieza con la inverson de régimen de vientos
anabdticos a un régimen de vientos catabéticos. Los vientos catabéticos drenan
e are frio de las laderas de las montafias hacia dentro del valle, contribuyendo a
la formacion de una inverson térmica y produciendo @ reverso de los vientos de
vdle a vientos de montafia. Cuando los vientos de montafia se establecen a
través de todo € espesor dd vale sefindizalatrangcion.
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Durante la fase nocturna, la amésfera dd vale se encuentra desacoplada de las

cgpas por encima dd mismo. Los vientos catabaticos soplan por las laderas del
vale, y los vientos de montafia circulan por debgjo de lainversidn térmica.

Hawkes (1947) pone de manifiesto la evolucion diurna de los vientos en las laderas de
los valles debido a la evolucién tempora del cambio de régimen de vientos de ladera y
vdle, y la mayor intensdad de los dltimos que se superponen a los primeros méas
débiles y de espesor menor. Los vientos viran de vientos anabéticos justo después del
amanecer hacia vientos de vdle durante d dia, y de vientos catabéticos justo después de
la puesta dd Sol hacia vientos de montafia durante la noche. La Figura 3.9 muedra
como los vientos en las laderas de un vadle giran en € sentido de las agujas del relg) en
la ladera derecha dd vdle (viso desde la cabecera dd vdle), y viran en sentido
contrario en laladeraizquierda.

Figura 3.9 Evolucion horaria de la direccion de los vientos en las laderas de un
valle [Whitemann, 2000; adaptado de Hawkes (1947)].

El cambio de régimen de vientos de vdle a montafia se produce graduamente, y
después dd establecimiento de los vientos de ladera En la noche, se tiene que
establecer una masa de aire fria para que los vientos catabéticos se puedan establecer.
En la mafiana, los vientos de montaiia no se invierten hasta que € are que conformad
nicleo dd flujo no esta suficientemente cdentado por subsidencia compensatoria o
hasta que la CBL se desarolla a lo largo de todo € espesor del vale. Un volumen
extenso de aire, en vez de una estrecha capa, se debe caentar o enfriar antes que bs
vientos de vale se establezcan 0 s inviertan. El tiempo que tarda € cambio de régimen
depende de las dimensiones dd vale, como més ancho y profundo sea @ vale, mayor
es d volumen de aire, y consecuentemente mayor es € retardo en @ establecimiento de
los flujos. Otro aspecto relevante es la duracion de los flujos. Durante invierno tardan
més a establecerse, y duran menos por la menor insolaciéon y horas de Sol. Al contrario
sucede en verano.

Los cuatro sstemas que conforman los vientos de montafia son dificiles de observar por
separado, ya que condituyen un sstema complgo donde se van superponiendo unos
con otros. A pate la influencia de la Stuacion sndptica dominante en atura puede
enmascarar estos flujos, 0 incluso destruir su establecimiento. Generdmente, los débiles
vientos que soplan desde una ladera ddl valle hacia la otra se sudlen superponer con los
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vientos de vdle generando una circulacion helicoidd pardea d ge dd vdle Eda
circulacion se refuerza con los vientos anabéticos de |a ladera més cal deada.

Los vientos de montafia-llanura esan generdmente influenciados por los flujos
sindpticos en dtitud, ya que no se encuentran confinados por la orografia y soplan por
encima de las montafias. Estos vientos son muy débiles y dificiles de detectar, s no es a
partir de un andisis climatol dgico.

TEMPERAT
ATURE b)

Figura 3.10 Perfil caracteristico delos vientos de ladera (Whitemann, 2000).

3.221 El sstema devientos deladera

El ssema de vientos ¢k ladera se puede describir como una celda de circulacion cerrada
que evoluciona por los contrastes horizontaes de temperatura entre € are encima de la
ladera y @ are que se encuentra a una misma dtitud encima dd centro dd vale. Los
contrastes de temperatura se producen por € caentamiento o enfriamiento de la ABL
inclinada sobre la ladera

Los vientos de ladera presentan intensidades entre 1 a 5 m/s. Aunque las temperaturas
diurnas més eevada, y las nocturnas mas frias se producen en superficie, se observa un
maximo en la intenddad de los vientos de ladera dgunos metros por encima de la
superficie debido a la friccion dd sudo. La Figura 3.10 muestra € perfil tipico de los
vientos de ladera

Los flujos de vientos catabéticos mas intensos se presentan justo después de la puesta
de Sol. Para los vientos anabéticos, d maximo en intensgdad se produce hacia la media
mafiang, cuando € contraste de temperaturas entre € aire en la ladera 'y en € centro dd
vale es superior.

Otro aspecto a resdtar es la variacion del espesor dd flujo de vientos de ladera. Este
varia alo largo dd tiempo y @ espacio. Los flujos catabéticos son més estrechos que los
anabdticos. El espesor de un viento catabdtico aumenta con la distancia, y se puede
edimar en un 5% de la perdida de dtitud desde la cima El espesor del flujo tiende a
disminuir durante la noche, a medida que se forma la inversion térmica dentro dd vale.
Por otro lado, los vientos anabdticos aumentan su espesor con la disancia y con €
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tiempo, normalmente presentando espesores de 50-150 m durante las primeras horas
después de lasdidadd Sol.

El espesor de los vientos de ladera esta influenciado por la estabilidad atmosférica en €
centro dd vdle. Con una estabilidad superior los flujos de ladera presentan espesores
menores.

3.2.2.2 El sstema devientosde valle

Los vientos de vale representan |la parte inferior de la circulacion cerrada que modera
las diferencias de temperatura del are horizontamente que se forma dentro los valles o
entre un vale y una planicie adjunta por la adveccion de are mas frio dentro dd &ea
con aire més cdido. Son € resultado dd gradiente de presion entre la columna de are
sobre d vale y la stuada sobre una zona fuera de éste. En la Figura 3.11 se observa la
direccidn del gradiente en funcion ddl ciclo diurno.

Nighttime

Figura 3.11 Desarrollo delos vientos de valle (Whitemann, 1990)

Durante d dia, la columna de aire Stuada sobre € vdle se cdienta més que la Stuada en
la llanura, entendiendo por llanura la zona llana donde va a desembocar d vdle. Esta
diferencia de temperatura se puede explicar debido d menor volumen de are que
presenta la zona del vdle respecto d de la mesata. Adl, sendo d flujo radiativo d
mismo en los dos casos, d ser menor € volumen en d vdle la amésSera en éte
presenta una temperatura superior, produciéndose un flujo de are de la meseta d vale a
causa dd gradiente de presion que se produce. Estos vientos son los vientos vale-arriba

o vientos de valle (up-valley winds).

Consecuentemente, los vientos vale-abgo o vientos de montafia down-valley winds) se
producen durante la noche por € mayor enfriamiento del aire de los vdles El gradiente
de presdn en este caso se dirige hacia la meseta produciéndose la circulacion vale-
abgjo.

Un flujo de retorno se forma encima de la circulacion superficid dd vale, y retorna las
masas de aire otra vez a la cabecera dd vale. El desarrollo de esta circulacion cerrada
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requiere  movimientos ascendientes (y enfriamiento) encima la columna cdida, y
movimientos descendientes (y cdentamiento) encima la columna fria Edtos
movimientos verticales juegan un papd de equilibrio horizontal de las diferencias de
temperatura dentro dd vale.

El flujo de retorno encima de vdle es dificil de observar directamente d no estar
confinado dentro de la candizacion del vale. Es mas débil que la rama inferior de la
circulacion y usuamente se ve superpuesta por los vientos sindpticos. Cuando estas
circulaciones s2 encuentran confinadas dentro dd vale se denominan antivientos debido
a que soplan en direccion opuesta a los flujos dominantes en las primeras capas
superficidesdd vdle.

3.223 El sistema de vientos de montafa-llanura

El dgema de vientos de montafia-llanura es una circulacion cerrada que se desarralla
encima de un macizo como € resultado de las diferencias de temperatura producidas
entre € are encima de las montafias y d are de las llanuras. La diferencia de
temperatura produce una diferencia horizonta de presion entre @ aire de las llanuras y
e are de la ABL que se desarrolla sobre las regiones montafiosas. Durante |la noche, €
aire sobre las montafies es mas frio que d de las Ilanuras, produciéndose una éarea de
dtas presdones rdativas encima las montafies causando que € are fluya desde las
montafias hacia las llanuras. Por otra parte, durante € dia é comportamiento es inverso,
desarrollandose un @ea de bga preson reativa sobre las montafias y 1os vientos soplan
desde @ plano hacialas montafias.

A parte de las variaciones diurnas de preson descritas, también se producen variaciones
edaciondes en las diferencias de preson que se desarrollan entre las montafies y los
llanos. En invierno, las dtas presones se desarrollan sobre las montafias, y en verano,
bgas presiones. El sstema montafia-llanura es mas intenso en verano y otofio, cuando
coinciden los fuertes gradientes térmicos con los débiles flujos sindpticos.

Los flujos son generdmente muy débiles, por debgo de 2 m/s y féilmente se ven
enmascarados por los flujos sndpticos. Sin embargo, son importantes a contribuir a la
formacion de nubes y tormentas a partir del mediodia sobre las montafias debido a la
convergencia de los vientos diurnos. Los flujos descendentes nocturnos producen un
despgje a partir del atardecer.

3.23 Bagatémicaibérica

En determinadas regiones terrestres se observa € desarrollo de una bga relativa debido
d fuerte cdentamiento superficid durante d dia en condiciones edivdes. La dilaacion
dd are de las capas bgas debido a una acumulacion de cdor sensible induce d
desarollo de movimientos verticlles de lass masas de are S d cdentamiento
superficid es suficiente se puede llegar a desarrollar una bga térmica rediva La
formacion de estas bgas se ha observado en digtintos lugares durante € verano, por
gemplo, en Arizona, la Peninsula de Anatolia o la Peninsula Ibérica (Barry y Chorley,
1982).
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En la Peninsula Ibérica, s observa € desarrollo de la bga térmica relaiva desde
principios de primavera hasta findes de verano principios de otofio, Sendo un patrén
sindptico muy caracterigtico de los dias edivales. Esta es d reflgo de la baa africana
edivd de carecter térmico, fruto del intenso recdentamiento del sustrato sshariano en
verano. A menudo la bga africana abraza pate de la Peninsula Ibérica con una
prolongacion o talweg, de la que se puede individudizar la bga térmica Ibérica (Martin-
Videy Olcina, 2001).

Atlantic

Mediterranean

= == = Circulation cell boundares
and limit of coastal aiMmasses

| senmrananess Co@Estal boundary layers

Figura 3.12 Edtructura esquematica vertical de la baja térmica ibérica deducida a
partir de medidas meteoroldgicas y observaciones de calidad del aire (Millan et al.,
1996).

Edrda y Millan (1994) sefidan que € sistema circulatorio de la bga térmica Ibérica
edta regido por las brisas de mar. El Sstema circulatorio de origen térmico se activa con
e desarrallo de los vientos de montafia y las brisas de mar después dd amanecer, sendo
circulaciones independientes en origen, y € desarrollo de circulaciones convectivas
debido d cdentamiento superficid en zonas interiores. Millan et d. (1996) apuntan que
la bgja térmica Ibérica se debe entender como un conjunto de circulaciones locaes que
contribuyen a crear una zona relativa de bgas presones sobre la Peninsula, con la
influencia de la bga térmica de Sahara. Entendida de este modo, la bga térmica actda
COMO un extenso mecanismo de bombeo que puede trangportar masas de aire desde las
regiones costeras hacia la troposfera media (Millan et d., 1992). La Figura 3.12
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muestra un esgquema de la edtructura vertica de la bga térmica ibérica propuesto por
Millan et d. (1996).

La bga se forma en las zonas més secas de la Peninsula y puede presentar uno o varios
centros de accidén. Su locdizacion depende en gran medida de la locdizacion de los
mismos en d dia anterior (Milldn et d., 1992). Ad, d igud que las circulaciones de
origen térmico, la bga térmica Ibérica presenta un ciclo diurno. Se desarrolla o
intendfica durante € dia, con su maxima expansgon entre las 15 y 18 UTC (Millan &
a., 1992), y se dehilita durante las horas nocturnas. No es de extrafiar que se mantenga
durante la noche en dias de fuerte insolacion, reactivandose durante € amanecer de
sguiente dia

3.3 Flujosinducidos por forzamientos or ogr aficos

Los forzamientos orogréficos pueden provocar didtintas ateraciones sobre un flujo que
incida sobre una barrera orogréfica. Por una parte, € flujo se puede ver forzado a
superar € obstaculo por encima, rodeandolo, candizandose por pasos existentes en la
barrera, 0 incluso se puede quedar bloqueado a barlovento. Los factores que determinan
el comportamiento del flujo frente a un accidente orogréfico son:

Laegtabilidad ddl flujo incidente sobre la barrera orogréfica.
Laveocidad del flujo incidente.
L as caracterigticas topogréficas ddl terreno.

Un flujo que presente una edratificacion inestable 0 neutra puede superar con facilidad
una barrera orografica, sn embargo, un flujo con una edrdificacion estable presenta
mayor dificultad. En este caso, la capacidad de superar d obstéculo por encima depende
de la velocidad dd are y las caracteristicas del terreno. Cuanto mas estable es la masa
de aire mas dificultad presenta para superar una barrera orogréfica por encima, y mas
facilidad para rodearla, candizarse por pasos exisentes en la barera 0 quedarse
bloqueado a barlovento.

La Figura 3.13 esguemdiza los didintos procesos que puede sufrir un flujo 4d
interaccionar con una barrera orogréfica. Por una parte se produce la acumulacion, con
eevacion de la preson y disminucion dd viento a balovento y un encadmamiento
relativo con baga preson a sotavento. Por otro lado, parte dd flujo incidente se desvia
por encima dd obstdculo orogréfico y genera ondas de montafia que transmiten cierta
cantidad de movimiento verticadmente, o que provoca la produccion de turbulencia
También se pueden observar fuertes vientos sobre las vertientes de sotavento, y la
deformacion de la tropopausa sobre € obstéculo. A barlovento, € flujo en niveles bgjos
se desvia en dos ramas. Este rodea € obstéculo con perfiles abruptos de la velocidad,
gue generan una eevada turbulencia. Entre la barrera orogréfica y la desviacion dd
flujo superficid a barlovento se puede producir un bloqueo de pate dd flujo, que
provogque un estancamiento de masas de are en la fada de la montafia El flujo a
nivdes bgos puede experimentar aceleraciones tipicas de los vientos regionales en caso
de una egtratificacion estable una vez rodeado € obstaculo orogréafico.
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Tropopause perturbed /, ~

— S e s ® . S
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a regional wind

Lower flow neratiog of turbulence by shear

Deviated flow

Figura 3.13 Perturbacion orogréfica de un flujo (Bougeault et al., 1990)

A continuacién se describen los distintos mecanismos que se pueden producir cuado un
flujo incide sobre una barrera orogréfica

3.3.1 Flujos sobre montafnias
3.3.1.1 Ondasdemontafia

Un flujo tiende a superar una barrera orogréfica por encima en lugar de rodearla cuando
la longitud del accidente orogréfico es importante, la velocidad norma a la barrera de
flyo es devada, y d flujo presenta una edratificacion inestable, neutra o débilmente
estable. Cuando d flujo supera la barrera por encima produce @ desarrollo de ondas de
montafiaen laamaosfera

Se distinguen dos tipos de ondas de montafiac las ondas de gravedad y las ondas a
sotavento. Las ondas de gravedad se forman encima de las montafias, y se propagan
verticadmente pudiéndose extender por toda la troposfera, e incluso por la estratosfera,
Figura 3.14a. La presencia de nubes lenticulares en dtitud usudmente es un indicador
de laformacion de la onda de gravedad.

Cuando se producen ondulaciones en d flujo a sotavento de la montafia se habla de
desarrollo de ondas a sotavento, Figura 3.14b. Normamente, las ondas a sotavento se
encuentran confinadas en la vertiente de sotavento ddl obstaculo ortogréfico por un flujo
horizonta suavizado encima. En este caso, la presencia de nubes lenticulares de bga
dtitud espaciadas regularmente es un indicador clao de la formacion de ondas a
sotavento confinadas. Los dos tipos de ondas de montafia se pueden producir
smultaneamente, observandose un solapamiento de ambos fendmenos.
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Figura 3.14 (@) Onda de gravedad y (b) onda de gravedad a sotavento
(Whitemann, 2000).

Las caracteridticas fiscas de la onda de montafia dependen de las variaciones en la
velocidad y la estabilidad del flujo incidente. Cuando un flujo estable se ve forzado a
superar un obstéculo orogréfico se pueden producir tres patrones distintos en funcién de
las caracteristicas ddl perfil de vientos.

Vientos débiles y congtantes en dtitud: Formacion de ondas a sotavento poco
desarrolladas y estrechas.

Vientos més intensos y con un incremento moderado de la velocidad en dtitud:
Se forma un remolino a sotavento que no se propaga con su ge paddo d
obstaculo orogréfico.

Vientos fuertes y con incremento en dtitud: Formacion de ondas a sotavento con
€levada amplitud e importante propagacion a sotavento.
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Figura 3.15 Esguema de una rotura de una onda de montafia con un salto
hidraulicoy un rotor a sotavento (Whitemann, 2000).
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En determinadas Stuaciones de estabilidad, velocidad dd flujo y caracteridticas dd flujo
s puede producir una trandformacion de la onda de montafia forméndose un flujo
hidréulico (Figura 3.15). En esta Stuacion, € flujo se comporta como un fluido como
indica d nombre. El flujo presenta velocidedes devadas a sotavento en los niveles més
bgjos, mientras que en dtitud se forma una regién donde se rompe la onda de montafia
con eevada turbulencig, y un repentino sdto en las lineas de corriente asociado a un
sdto hidraulico. Se puede formar un rotor de turbulencia justo a sotavento del sdto
hidréulico durante un evento de flujo hidraulico.

3312 Efecto Fohen

En determinados vales, a sotavento de grandes sstemas montafiosos es frecuente que se
produzca un fenémeno conocido como efecto Fohen. Este se produce después que un
fluyjo de are himedo atraviese una cordillera condensando su humedad a barlovento y
provocando en la vertiente opuesta una eevacion anormd de la temperatura, una

disminucion de la humedad relativa y un incremento considerable de la velocidad y las
rachas de viento.

La explicacién se basa en los procesos termodindmicos que experimenta la masa de aire
a remontar la cordillera. Asl, una masa de aire hUmedo a topar con una cordillera se ve
obligada a ascender. En € ascenso se enfria segiin una adiabética seca por razén de 1°C
cada 100 m. S la cordillera es suficientemente devada, llegard un momento que € aire
empezara a condensar, con lo cud d enfriamiento no sera tan rgpido d desprenderse
caor latente de condensacion. Este calor es absorbido por € are que sigue en ascenso
con lo cud d enfriamiento sera de 0.5°C cada 100 m, siguiendo una adiabética himeda.
Al llegar a la cima de la cordillera, @ are sera més cdido y seco de lo que se esperaria,
a perder pate de su humedad en la condensacion por precipitacion o por € contacto
con d suelo. Suponiendo que cuando <e llega a la cima de la cordillera ya no se produce
condensacion, a descender la masa de aire se caentara por razéon de 1°C cada 100 m.
Con edto, cuando e llegue a la misma dtura que con la que se empez6 € ascenso, d
are serd més cdido y seco que antes de aravesar la cordillera. Este es € conocido
efecto Fohen.

Uno de los efectos mas importantes que se asocia a este fendmeno es € de sombra
pluviomérica Determinadas regiones, seglin la orografia y orientacion de las
advecciones de are, son propensas a este efecto. En la vertiente de sotavento a ser €
are mas seco la cantidad de precipitacion producida es menor que en la vertiente de
barlovento.

3.3.2 Flujosrodeando montafias

Otro comportamiento usud de un flujo cuando incide sobre un obstaculo es d de
rodearlo por los lados. La tendencia a rodear € obstaculo en vez de superarlo por
encima depende de una serie de factores:

Forma convexa de la barrera orogréfica a barlovento

Montafias muy elevadas
El obstaculo congiste en una montafia aidada o una cordillerano muy extensa
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Componente del viento norma a obstéculo débil
Fujo muy estable
La masa incidente es poco profunda

Cuando se producen dgunas de estas circunstancias @ flujo rodeara € obstéculo,
pudiéndose producir algunos mecanismos particul ares.

a) Jetsde barrera (Barrier Jets)

Ege tipo de flujos se forman cuando un flujo superficid incide sobre una barrera
orogréfica de longitud limitada con un paso en su costado izquierdo. El flujo vira hacia
la izquierda, incapaz de siperar € obstéculo por encima, y lo rodea. Los jets de barrera
circulan parddos a la barera orogréfica, y Sempre viran hecia la izquierda en €
hemidferio norte (Whitemann, 2000).

b) Separacion del flujo y zonas de convergencia

En dtuaciones donde las dimensones de la barera orogréfica son relativamente
pequefias y los pasos por ambos lados de la misma estan abiertos, como es e caso de
una montafia aidada, @ flujo incidente se separa rodeando € obstéculo. En la vertiente
de sotavento se producen unas zonas de convergencia produciendo flujos més débiles
entre esta zona y d obstaculo orografico. En este punto se forman remolinos, y en la
zona de convergencia se observan movimientos ascendentes de las masas de aire,
pudiéndose producir incluso precipitacion. La Figura 3.16 muestra un esquema de este
mecanismo.

SIDE VIEW |

Figura 3.16 Esquema de una separacion de flujos con la formacion de vértices a
sotavento [Whitemann, 2000; adaptado de Orgill (1981)].

3.3.3 Flujos canalizados
3.3.3.1 EfectoVenturi
El efecto Venturi o Bernoulli produce @ desarrollo de una fuerte corriente cuando los

vientos pasan a través de un edtrefiimiento del terreno. Cuando se produce un gradiente
de presion suficiente entre dos lados de un obstéculo orogréfico, y en  mismo s
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encuentra un paso de un lado a otro con una marcada candizacion y edrefimiento del
terreno, € aire se acelera por la candizacion debido a la caida de preséon alo largo de
la candizacion.

Idealized Funnel or Bernoulli Flow 'I-:Ieali:.eiFunnel or Bernoulli Flow

(b)
Figura 3.17 Esquema ddl efecto Venturi (a) en un caso ideal, y (b) en un caso real
(Fuente: COMET, 2003)

El caso ided de efecto Venturi, condderando que & are que se goroxima d
edrefiimiento orogréfico se ve obligado a travesarlo sin poder superarlo por arriba, los
vientos que s acercan d edrefimiento son débiles. Debido a la conservacion de la
masa, la velocidad dd are va acderandose a medida que va penetrando por €
edrefimiento y adquiere la méxima velocidad en @ punto mas edrecho dd mismo. A
sotavento de este punto los vientos se van debilitando a medida que se va ensanchando
d edrefimiento. La Figura 3.17a muedtra este caso ided. Sin embargo, en gran nimero
de regiones donde se produce este mecanismo, la velocidad méaxima del viento no se
produce en la zona més estrecha, sino ala sdida dd mismo.

El comportamiento de los vientos digtinto d tedrico se puede explicar debido a que la
hipbtesis que la masa de aire pasa toda por € edrefiimiento no es redista. A medida que
e are e acerca d paso, d egpesor de la masa de are normamente experimenta un
incremento debido a efectos de blocge de la orografia. Este incremento en @ espesor de
la masa de aire contribuye a un aumento de la presion cerca y a barlovento dd centro
dd edrefimiento. De ahi, que los vientos tienden a frenarse a nedida que se acercan a
edrefiimiento.

Por otro lado, en la region de sdida dd edtrefiimiento con la rdpida apertura de la
orografia s produce un despliegue horizontd dd flujo, y la masa de are vudve a
presentar un espesor estrecho con celeridad. Este adelgazamiento de la masa de are
resulta en una disminucién de la presidn, que contribuye a un gradiente de presién sobre
la region de sdida Con lo que se produce una acderacion. La Figura 3.17b
esquematiza este comportamiento.

3.33.2 Flujosenlosvalles
Se pueden identificar cuatro mecanismos para describir las circulaciones que se

producen dentro de un vdle circulaciones térmicas, candizaciones forzadas,
candizaciones inducidas por d gradiente de presén y trangporte de momento
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descendiente  (Whitemann y Doran, 1993). El primer mecanismo se ha descrito
extensamente en gpartados anteriores, en éste se introducen |os otros tres mecanismos.

a) Canalizaciones forzadas

Las candizaciones forzadas se producen en Stuaciones donde los vientos en dtura de
vale se encuentran en baance geodtréfico y se ven candizados por las laderas dd vdle
de td forma que dentro dd vale se desarrollan vientos que siguen @ ge longitudina del

vdle La direccion y velocidad del viento en @ vale depende de la componente
proyectadaalo largo dd ge del vale dd viento en dtura
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Figura 3.18 Relacion entre la direccion del viento en altitud y del viento dentro del
valle para los mecanismos (a) canalizacién forzada, (b) canalizacién inducida por
el gradiente de presién, y (c) transporte de momento descendente. Se asume que €l
valle presenta direccion NE-SW (Whitemann y Doran, 1993).

La relacion entre la direccion dd viento dd vale y dd viento en dtitud producida por
una candizacion forzada resulta en vientos que predominantemente soplan a lo largo de
ge dd vdle, pero que Sibitamente viran la direccion cuando los vientos geostroficos
viran a través de la linea normd d ge dd vale como se esquematiza en la Figura 3.18a
parad caso de un valle cond ge orientado NE-SW.

b) Canalizacionesinducidas por €l gradiente de presion

En ete proceso de candizacion, los vientos de vdle estan gobernados por la
componente del gradiente de presion geostrofico a lo largo del recorrido de valle.
Fedler (1983) fue & primero que propuso este mecanismo. La componente de la fuerza
de gradiente de presién a lo largo dd vdle sera cero solo cuando € viento geostréfico
presenta la direccion a lo largo dd ge longitudina de vdle. Los vientos en € vale
virardn desde vdle-ariba a vdle-abgo cuando € viento geostréfico vire a través de ge
de vdle

Los vientos en esta Stuacion predominantemente soplardn a 1o largo de vdle. Un

aspecto importante es la posbilidad de que los vientos en € vale soplen en direccion
opuesta a la componente a lo largo del vdle en dtura Egos vientos se denominan
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contracorriente, y han sdo andizados por Wippermann y Gross (1981), Wippermann
(1984) y Gross y Wippermann (1987). La Figura 3.18b muedtra la evolucidon de la
direccion del viento dentro del valle en funcion de la direccion del viento sindptico.

¢) Transporte de momento descendiente

Las dtuaciones sndpticas con flujos intensos pueden producir que los vientos en los
vales presenten la misma direccion que € flujo sndptico en dtura, con un dominio del
mismo en todos los nivees Figura 3.18c. Esta Stuacion se caracteriza por un
trangporte de momento descendiente dd flujo geostréfico haecia las regiones del vdle.
Este transporte de momento descendiente puede estar causado por ondas de gravedad o
mezcla turbulenta vertica. Debido a la friccion, es usud que se produzca un ligero
virge de los vientos geodréficos hacia las bgas presiones a medida que se acercan a
suelo de unos 25° (Whitemann y Doran, 1993).

La ocurrencia de este proceso es més usud en Stuaciones de edrdificacion inestable o
neutra en vales anchos con las laderas de poca dtitud. En este tipo de vdles, las
circulaciones térmicas se desarrollan con mayor dificultad, y las candizacion a lo largo
del mismo son poco efectivasy usuaes.

3.3.4 Blogueo a barlovento de una barrera orogr éfica

El bloqueo de una masa de are a barlovento de un obstaculo orogréfico se puede
producir cuando la masa presenta una edtratificacion estable. El aire frio se acumulay se
vuedve més denso formédndose una zona de dtas presones locd. Este gradiente de
preson mesoscalar puede contrarrestar @ gradiente sindptico que induce la circulacion
de flujo incidente, produciéndose d bloqueo. Este fendbmeno se produce normamente
en invierno, donde las masas de are fria y edables son usudes y pueden persdtir
durante varios dias.

El flujo incidente sobre @ obstéculo orogréfico presenta un espesor inferior d mismo.
El are que circula por encima de este flujo no tiene demadadas dificultades para
superarlo por encima, mientras en superficie se produce € blogqueo.

La longitud del bloqueo a barlovento depende de la dtura del obstaculo, la estabilidad
dd flujo y de la latitud. Como mayor sea la dtura dd obstaculo y la estabilidad, mayor
la extenson dd bloqueo. Mientras que como mayor sea, la extenson horizontal del
bloqueo disminuye. Cabe destacar que la velocidad dd flujo incidente no influye en la
extenson del bloqueo.
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