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PROLOGO

Por todos es conocido que en los tiempos pasados, el conocimiento de los vientos
y las corrientes resultaban fundamentales para la navegacion maritima, es evidente, las
embarcaciones de entonces los utilizaban como tinico medio de propulsién. Avanzan-
do en el tiempo la prevision meteoroldgica en la derrota a realizar nos aporta seguri-
dad en la navegacién y ahorro de combustible y tiempo.

Ramon lo sabia bien cuando en sus tiempos de Capitdn, tomaba decisiones de ru-
tas, en principio mds largas en millas (Derrota ortodrémica o loxodrémica), pero que
al final resultaban mds seguras, comodas y répidas.

Siempre transmitié a sus alumnos como profesor de la asignatura de Meteorolo-
gia, su experiencia, y también los avances tecnoldgicos, que permiten obtener previ-
siones del tiempo mds fiables y con mds antelacion, pero sobre todo la posibilidad de
disponer de recursos propios para interpretar y predecir el tiempo, y que en algunos ca-
sos pueden resultar determinantes para la seguridad de la embarcacion y su tripulacion.

Y para finalizar comentar que la prevision meteoroldgica es un tema de conversa-
cién habitual en nuestros dias, en el que todos participamos con nuestras opiniones.
Sirva también este libro, no solo como una herramienta para conseguir el titulo de ma-
yores atribuciones dentro de la navegacion de recreo, sino para aportar un punto de vis-
ta diferente, y un conocimiento mas amplio del apasionante mundo de la mar, al que
este nuevo Departamento de Medio Ambiente, Planificacion Territorial, Agricultura y
Pesca se siente especialmente vinculado.

JON AZKUE MANTEROLA
Viceconsejero de Desarrollo Agrario y Pesquero
del Gobierno Vasco
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1.1. COMPOSICION

La atmésfera terrestre es la capa gaseosa que envuelve a la Tierra. Esta envoltu-
ra gaseosa se mantiene ligada a la Tierra gracias al tamafio de ésta y a su posicion en
el sistema solar. Su tamafio es tal que la gravedad es la justa para que ni se despren-
da ni nos aplaste y la distancia al Sol la justa también para que su superficie ni se en-
frie ni se caliente demasiado, permitiendo de este modo muy diversas formas de vida.

Las proporciones relativas de los gases que componen la atmésfera se mantiene
invariable hasta unos 70 kilémetros aproximadamente, siendo el nitrégeno y el oxi-
geno el 99% y el 1% restante la suma de pequefias cantidades de anhidrido carboni-
co, hidrégeno, metano, 6xidos de nitrégeno, ozono, anhidrido sulfuroso, yodo, clo-
ruro sddico, amoniaco, 6xido de carbono y gases nobles como el Neén, Helio,
Kriptén y Xendn.

Otro elemento de gran importancia que se encuentra en las capas bajas de la at-
mosfera es el vapor de agua mucho mds variable que el resto de componentes en
cuanto a su presencia (espacio y tiempo), variando su proporcion entre el 0 y el 4%
y siendo determinante en lo que llamamos «tiempo atmosférico». Aunque el peso
molecular del vapor de agua es inferior al de otros gases que componen la atmdsfe-
ra, el 90% de €l se encuentra en las proximidades del suelo, pricticamente dentro de
la troposfera, aunque podamos encontrarlo también en la parte inferior de la estra-
tosfera. Su proporcién va disminuyendo con la altitud a medida que nos alejamos de
sus focos manantiales, que no son otros que los mares, lagos, rios, bosques, etc. asi
como a que las temperaturas en la superficie terrestre estin muy préximas al punto
critico del agua, es decir, a la de su paso de liquido a vapor, y por el contrario, en at-
mosferas superiores, las temperaturas son demasiado bajas para que el vapor de agua
se mantenga en su estado gaseoso.

Ademads de los componentes que podemos llamar regulares, y que hemos estado
mencionando, el aire puede tener en suspension otros elementos y particulas sélidas,
como cristales de sal, arena, polvo, etc., que pueden tener importancia relevante en
un momento determinado.
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Composicion de la atmésfera

Componente Foérmula Volumen % Peso molecular
Nitr6geno N, 78,084 28,02
Oxigeno O, 20,946 32,00
Argén Ar 0,934 39,88
Diéxido de carbono CO 0,031 4400
Neodn Ne 0,0018 20,18
Helio He 0,0005 4,00
Metano CH, 0,00015 16,05
Kriptén Kr 0,00011 83,80
Hidrégeno H 0,00005 2,02
Oxido nitroso N.O 0,00003 44,00
Xendn Xe 0,00001 131,29
Ozono O, 0,00001 48,00
Agua H,O variable 18,00

A partir de los 70 km y hasta los 130 km aproximadamente, los rayos ultra-
violetas rompen la molécula de oxigeno aumentando la proporcion de este gas
hasta llegar a un 33%, disminuyendo légicamente la proporcién de nitrégeno has-
ta un 67%. Es a partir de los 300 km aproximadamente cuando comienza la ioni-
zacion del nitrégeno, alcanzando la proporcion del 80% y bajando la del oxigeno
al 20%.

1.2. DIVISION DE LA ATMOSFERA

La estructura de la atmdsfera puede ser hecha bajo criterios distintos, depen-
diendo de los pardmetros elegidos para ello. La estratificacién térmica podemos
considerarla como la mds importante desde el punto de vista meteoroldgico y la
nomenclatura usada, aunque variando la anchura de las capas, segiin los autores
de que se trate, podemos decir que es coincidente. Una segunda divisién de la at-
mosfera se hace sobre la base de un criterio eléctrico, ionizacion (presencia de
particulas atémicas con carga eléctrica) que da lugar a otra nomenclatura o divi-
sion distinta. Por dltimo, podriamos dividir la atmdsfera atendiendo a su compo-
sicion.

1.3. DISTRIBUCION TERMICA DE LA ATMOSFERA

Tomando la temperatura como base, la atmdsfera podemos dividirla en las si-
guientes capas, separadas entre ellas por sus correspondientes zonas de transicion:

18



Corte vertical de la atmosfera terrestre

Troposfera

Es la capa que se encuentra en contacto con la superficie terrestre. Su espesor es
variable, dependiendo de la latitud y la estacién. Es minima en los polos (8 km), ma-
xima en el ecuador (17 km) y de unos 13 km en latitudes medias. Su espesor depen-
de de la temperatura sobre la Tierra. Por eso podemos encontrarnos con variaciones
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entre el dia y la noche, continentes y mares o con la estacién del afio, siendo esta ul-
tima la razén de que en verano sea mayor que en invierno. Resumiendo, podemos de-
cir que la altura de la troposfera cambia constantemente debido a las variaciones de
la temperatura de la atmésfera.

Su estructura térmica es consecuencia de la transparencia del aire a la radiacién
infrarroja solar, que puede asi calentar la superficie terrestre para que esta irradie des-
de el suelo en forma de rayos infrarrojos de distinta longitud de onda y que esta vez
si son atrapados por el vapor de agua en la troposfera.

La troposfera tiene como caracteristica mas relevante la de que su temperatura
decrece con la altura uniformemente a razén de 0,65°C cada 100 metros de altitud.

Es la capa més inestable de la atmdsfera y en su seno tienen lugar la mayor par-
te de los fendmenos meteoroldgicos, debido fundamentalmente a que en ella se en-
cuentra el 90% del vapor de agua y los nicleos de condensacion necesarios para la
formacion de las nubes, a las variaciones de temperatura de unos lugares a otros y a
los movimientos de las masas de aire en su seno.

La disminucion de temperatura cesa alcanzado cierto nivel que constituye su
limite superior, siguiendo a continuacién una superficie de separacién llamada tro-
popausa, capa de transicion entre la troposfera y la estratosfera, que se encuentra
en el ecuador a una altitud de 18 km con una temperatura de —80°C, en latitudes
medias a una altitud de 13 km y —65°C de temperatura y en los polos a 8 km de al-
titud y una temperatura de —50°C. Esta capa tiene como caracteristica principal la
de manifestarse en ella las corrientes de chorro «jet streams» con mds intensidad.

Estratosfera

Es la capa situada por encima de la tropopausa y se extiende hasta una altitud de
50 km aproximadamente. Su temperatura permanece constante o casi constante has-
ta el 33 km de altitud, aumentando después hasta alcanzar en su limite superior tem-
peraturas semejantes a las de la superficie terrestre.
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La ausencia de movimientos verticales del aire, permite la estratificacion en to-
dos sus niveles, de donde le viene el nombre.

Mientras en la troposfera el enfriamiento tiene lugar de abajo hacia arriba, en la
estratosfera y debido a la presencia del ozono, es de sentido inverso, ya que éste ab-
sorbe parte de la radiacion ultravioleta solar en sus niveles altos, impidiendo que al-
cance los inferiores.

En esta capa se encuentra la mayor cantidad de ozono (oxigeno cuya molécula
tiene 3 dtomos) concentrado, principalmente entre los 20 y 25 km de altitud.

En esta capa han sido observadas formaciones de hielo (nubes nacaradas) aun-
que no son, ni muy frecuente, ni abundantes.

Su limite superior es la estratopausa, asi llamada a la capa de transicién entre la
estratosfera y la mesosfera, situada a 50 km de altitud, con una temperatura aproxi-
mada de 18°C y a partir de la cual comienza la mesosfera.

Mesosfera

Esta capa se extiende desde los 50 km de altitud a los 85 km aproximadamente.
Su temperatura decrece al principio lentamente para a partir de los 65 km hacerlo
mads bruscamente, hasta llegar a —100°C aproximadamente (la temperatura mds baja
de la atmosfera).

Termosfera

La caracteristica principal de esta capa es el aumento casi continuo de su tem-
peratura, producido por la absorcién de la radiacion extrema ultravioleta (longitu-
des de onda inferiores a 100 nandmetros) por el nitrégeno y el oxigeno molecular
asi como por la baja densidad del aire a estas altitudes, que hace que la temperatu-
ra se eleve rapidamente con la altura, alcanzando valores de 800°C a unos 500 km
de altitud.

Esta capa se extiende para algunos autores hasta los 800 km. Para otros, sélo has-
ta los 320 km (MORAN y MORGAN 1994).

Exosfera

Comienza a los 500 km. Aproximadamente y se extiende mds alld de los 1.000 km;
estd formada por una capa de helio y otra de hidrégeno. Después de esta capa se en-
cuentra una enorme banda de radiaciones (conocida como magnetosfera) que se
extiende hasta los 55.000 km de altura, aunque no constituye propiamente un estra-
to atmosférico.
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14. D]VISION DE LA ATMOSFERA DESDE EL PUNTO DE VISTA
FISICO/QUIMICO

Un segundo criterio de division de la atmdsfera es el basado en los procesos fi-
sico-quimicos que en ella se producen, basicamente en la alta atmésfera, pudiendo
establecerse dos capas principales, la ozonosfera y la ionosfera.

Ozonosfera

Es una capa gaseosa que se extiende aproximadamente entre los 15 km y los
80 km de altitud y cuya caracteristica como su nombre indica es el elevado conteni-
do de ozono.

La radiacion ultravioleta rompe la molécula de oxigeno (O, = O + O). Una vez
formado el oxigeno atémico, puede tener la posibilidad de combinarse con cualquie-
ra de los gases que se encuentran a su alrededor, pero con el nitrégeno no lo hace pese
a su abundancia, debido a ser muy estable. Le quedan entonces tres posibles combi-
naciones, consigo mismo (O + O = O,) con oxigeno molecular, produciendo 0zono
(O + 0, =0, + M), representando (M), el movimiento y energia necesario, propor-
cionado por el choque entre ellos y finalmente la de combinarse con el propio ozono
(O +0,=0,+0,). Como el ozono es muy inestable, se destruye facilmente, cho-
cando con otros dtomos de oxigeno y volviendo a su estado primitivo o por la accién
que la radiacién ejerce sobre él. Chapman, en su teoria, distingue entre las radiacio-
nes ultravioletas de longitud de onda comprendida entre 130 y 180 nandémetros (mil-
millonésima parte del metro), que disocian el oxigeno molecular (O,) y las de longi-
tud de onda entre 210 y 290 nanémetros que son los que disocian el ozono.

Esta cambio constante de (O,) en ozono y viceversa por procesos fotoquimicos
hace que se mantenga un equilibrio por encima de los 40 km, aunque es entre los
20 y 25 kilémetros de altitud donde se va acumulando y donde finalmente se con-
centra la maxima densidad, al ser mas dificil su destruccion a estas alturas.

1.5. DIVISION DE LA ATMOSFERA BASADA EN SU COMPOSICION
QUIMICA

Basandonos en su composicién quimica encontramos basicamente dos capas, la
primera desde la superficie terrestre hasta los primeros 100 kilémetros de altitud, 1la-
mada Homosfera donde la densidad del aire disminuye rdpidamente con la altura,
pero manteniendo la misma proporcidn de los distintos gases que la forman, debido
a la existencia de una circulacién estratosférica y troposférica que los mezcla (mez-
cla turbulenta), salvo el ozono y el vapor de agua y una segunda capa la Heterosfera
a partir de los 100 kilémetros donde la composicién de la atmdsfera varia debido al
incremento del oxigeno atomico cuya densidad es semejante a la del oxigeno mole-
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cular y a la del nitrégeno. En esta capa las moléculas de aire se acumulan de acuer-
do a su fuerza de gravedad, siendo las mas pesadas las que se depositan o permane-
cen en las regiones bajas, mientras las mds ligeras como el hidrégeno se extienden a
varios miles de kilémetros de altitud.

1.6. DIV}SI()N DE LA ATMOSFERA DESDE EL PUNTO DE VISTA
ELECTRICO

Atmosfera neutra

Que se extiende desde la superficie terrestre hasta los 80 kilémetros, aproxima-
damente.

ITonosfera

En esta zona, constituida por oxigeno (O,), la temperatura aumenta hasta los
1.000°C Sus limites no estdn muy definidos, se localiza entre los 60 y 500 km apro-
ximadamente. Es una zona donde penetran los rayos césmicos (ultravioletas) y foto-
nes muy energéticos que provocan la ionizacion de los d&tomos y moléculas del aire
con proliferacion de electrones libres. Estos electrones libres afectan grandemente a
la propagacion de las ondas electromagnéticas de radiofrecuencia, es decir, a las ra-
diocomunicaciones en general. Como los electrones tienen tendencia a estratificarse
y estabilizarse se puede establecer distintas capas o regiones de acuerdo a la pene-
tracion de las ondas de radio:

e CapaD: Entre los 60 y los 100 km. En ella la concentracién de electrones es
muy pequefio, desaparecen de noche y las ondas de radio apenas se
reflejan en ella.

e CapaE: Entre los 90 y 130 km aproximadamente, con variaciones de espe-
sor entre 40 y 10 km. Tiene una gran poder de reflexion.

* Capa F1: Entre los 160 y los 280 km, variando su altitud de acuerdo a la hora
del dia. Alcanza su altura mas baja aproximadamente al mediodia y
la mas alta a la salida y puesta del Sol.

e Capa F2: Entre los 280 y 350 km aproximadamente, de noche la capa F1 se
eleva y se une con la F2. La densidad maxima de electrones se pro-
duce en invierno.

e Capa G: Situada entre los 400 y los 500 km, con concentracion de electrones
libres escasos, debido al enrarecimiento de la atmdsfera.
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2.1. TEMPERATURA DE LA ATMOSFERA

El sistema Sol-Atmésfera-Tierra es una especie de mdquina térmica en la que
el Sol es la fuente de energia, la atmdsfera el medio a través del cual se transmi-
te, aunque también atrapa parte de dicha energia, y la Tierra el receptor de dicha
energia. Esta energia se transfiere en forma de ondas electromagnéticas a lo largo
de una banda de longitudes de onda que se conoce como el espectro solar. Aun-
que éste es muy ancho, el maximo de energia se concentra en una estrecha zona
que es la parte visible del espectro de longitudes de onda que oscilan entre 0,38 y
0,78 mm y una cantidad considerable en las longitudes de onda del infrarrojo y ul-
travioleta. La relacion entre la luz visible y el resto del espectro solar la vemos en
la figura.

La cantidad de radiacién solar recibida en una hora y en un lugar determinado se
conoce como insolacién y depende de cuatro factores:
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— La constante solar.

— La transparencia de la atmdsfera.

— La duracién de la luz del dia.

— El dngulo de incidencia de los rayos solares sobre la Tierra.

Constante solar

Es la cantidad promedio de radiacion recibida en un punto perpendicular a los ra-
yos solares y situado a una distancia media entre el Sol y la Tierra. La cantidad real
recibida en el borde de la atmdsfera tiene pequefias variaciones causadas por la ex-
centricidad de la drbita terrestre asi como por las variaciones de emision emitidas por
el Sol, que son triviales compardndolas con el efecto de la atmdsfera. La transparen-
cia de la atmésfera, la duracién del dia y el dngulo de los rayos solares sobre la Tie-
rra son mucho mds decisivos a la hora de determinar la cantidad de insolacién que
recibimos realmente.

Constante solar = 1,94 calorias / cm? min

Transparencia

Esta relacionada con la cantidad de radiacién que penetra en la atmdsfera y la que
finalmente llega a la superficie terrestre. Como vemos en la figura parte de la radia-
cidén recibida es absorbida y reflejada por las nubes, moléculas de vapor de agua y
moléculas de ozono.

Factores que reducen la transparencia atmosférica
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La capacidad que tienen las distintas superficies de la Tierra de reflejar la ener-
gia solar se conoce como albedo y puede definirse como el porcentaje de energia in-
cidente que refleja una determinada superficie.

Superficie Albedo %
NUBES : Cumulonimbos 92
Cirroestratos 74
Cumulos y estratocimulos (sobre tierra) 69
Estratos 64
Camulos de buen tiempo (sobre tierra) 29
Suelo negro, seco 14
Suelo negro himedo 8
Arena brillante 37
Nieve densa, seca y limpia 86-95
Hielo de mar 36
Bosque cubierto por nieve 33-40
Bosque de arboles 14-18
Pantanos 10-14
Praderas 12-13
Trigo de invierno 16-23
Brezo 3

Como venimos diciendo, parte de la energia solar que penetra en la atmdsfera es
devuelta al espacio, pues de otro modo el sistema Tierra-Atmdsfera se iria recalen-
tando poco a poco, y esto no ocurre. La radiacion solar entrante es devuelta como ra-
diacién terrestre, dando lugar a un balance térmico, llamado balance de radiacién, y
que se muestra en el grafico siguiente.
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De 100 unidades de energia solar que penetran en la atmésfera terrestre 51 son
absorbidas por la Tierra, 19 por la atmdsfera y el resto, 30, reflejadas nuevamente al
espacio. Las 70 unidades que absorben la Tierra y la atmdsfera (51+19) son irradia-
das en una longitud de onda més larga.

2.2. PROCESOS DE TRANSMISION DE CALOR

La energia calorifica se transmite por medio de los procesos de radiacién, con-
duccién y conveccién, dando lugar a lo que llamamos cominmente tiempo.

— Radiacioén. Por este proceso la energia calorifica se transmite en forma de mo-
vimiento ondulatorio, sin necesidad de utilizar ningtin medio transmisor. La
radiacion procedente del Sol se transmite en forma de radiacion ondulatoria a
través del espacio.

— Conduccion. Por este proceso la transmision de calor tiene lugar a través de un
medio, por contacto entre las minudsculas particulas de que estd compuesto. Si
calentamos con un mechero el extremo de una varilla de metal, observaremos
pronto que el calor se transmite (es conducido) hasta el otro extremo.

— Conveccion. Por este proceso la transmisidn del calor tiene lugar en virtud de
propio desplazamiento del material calentado. Se produce cuando la materia
estd en movimiento. El aire que se encuentra sobre una fuente de calor, 16gi-
camente se calienta y al calentarse de expande y se eleva. A este movimiento
del aire producido por la diferencia de densidad se le conoce como movi-
miento convectivo.

— Transferencia turbulenta. El aire en contacto con la superficie terrestre se ca-
lienta, se expansiona y asciende, cediendo al condensarse el calor que habia
recibido por conduccién en las capas mds altas. La combinacién de los pro-
cesos de conduccién y conveccion como mecanismo de calentamiento de la
atmosfera se conoce como transferencia turbulenta o intercambio turbulento
de calor.

2.3. CALOR LATENTE

Sabemos que la temperatura representa a la energia molecular de una sustancia.
Durante la evaporacién las moléculas con mayor energia cinética rompen la barrera
de la tension superficial. Al ser las particulas mas rdpidas (con mas energia) las que
escapan, la energia media disminuird y por tanto la temperatura media del liquido.

Cuando el agua se evapora, cada gramo de agua que se convierte en vapor ab-
sorbe entre 540 y 600 calorias.

30



2.4. CALENTAMIENTO IRREGULAR DE LA ATMOSFERA

Lo que llamamos «tiempo» es decir los fendmenos meteorolégicos que se pro-
ducen en la atmdsfera y bdsicamente dentro de la troposfera, son consecuencia de
que tanto la atmdsfera como la Tierra, se calientan de forma irregular tanto en el
tiempo como en el espacio. Esta irregularidad se debe a dos causas: a) Cantidad de
insolacion recibida por la superficie terrestre, ) Composicion de la superficie te-
rrestre.

a) Insolacion recibida:

1) Debido a la curvatura de la Tierra, a la inclinacién de su eje de rotacién y a su
movimiento alrededor del Sol, los rayos solares inciden sobre ella con dngu-
los distintos, que varian segun la época del afio (estacidn), y la latitud del lu-
gar.

2) Elespesor de la atmdsfera atravesada por los rayos solares varfa segtin la hora
del dia, como se ve en la figura inferior.

3) Los aerosoles como particulas de polvo, gotas de agua, etc., absorben, refle-
jan y dispersan la energia solar.
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4)

b)

La duracién de la insolacién no es constante. Los dias de invierno son mas
cortos que en verano. Prolongados periodos de nubosidad, etc.

Composicion de la superficie terrestre:

Las distintas superficies terrestres absorben y emiten energfa térmica en magni-
tudes distintas (la propiedad que hace que diferentes superficies se calienten y se en-
frien a ritmos distintos se conoce como «calentamiento diferencial»).

1y

2)

3)

4)

5)

6)

El agua es relativamente transparente por lo menos hasta unos 30 metros de
profundidad, mientras el suelo es opaco y el calor se concentra en una capa
de espesor muy pequefio.

La capacidad de absorber y almacenar calor es diferente segtin el tipo se su-
perficie terrestre. El color, la vegetacion, la presencia de construcciones, pue-
den influir en el calentamiento de la superficie terrestre. Las superficies secas
se calientan mds rapido que las himedas, Las carreteras, caminos pavimenta-
dos, playas, etc., se calientan mds rdpido que una pradera o un bosque.

El calor especifico del agua es mucho mayor que el de la tierra, sea este de
cualquier naturaleza, los mares ganan y pierden temperatura muy despacio,
ocurriendo todo lo contrario con los suelos terrestres.

El movimiento del agua, corrientes, olas, etc., ayuda a la distribucién del ca-
lor de manera mds homogénea y hace que las temperaturas superficiales fluc-
tden lentamente.

El proceso de evaporacién que se produce constantemente sobre la superficie
de los mares producen un enfriamiento relativo, que hace aminorar la veloci-
dad en el aumento de la temperatura superficial.

Las corrientes ocednicas tienden a igualar las diferencias horizontales de tem-
peratura, atenuando temperaturas extremas que pudieran producirse.

2.5. EFECTO INVERNADERO

El efecto invernadero es el resultado del proceso de intercambio de energia que
da lugar a que la superficie terrestre se caliente mds que lo que se calentaria si la at-
mosfera no volviera a irradiar energia a la Tierra.

Sabemos que el vidrio de un invernadero permite el paso de la radiacion solar (luz)
pero evita que escape el calor. Gases como el CO,, el ozono, los CFC, etc aumentan la
capacidad de la atmdsfera para absorber radiacidn, siendo transparentes a la luz solar,
pero no permitiendo la salida de la radiacién infrarroja de mayor longitud de onda emi-
tida por la Tierra y alterando de esta forma el balance de calor de la Tierra.
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Sabemos que la Tierra radia energfa en longitudes de onda e intensidades que co-
rresponden a las de un cuerpo con una temperatura de (—18°C), sin embargo la tem-
peratura media de de la superficie es de 15°C, es decir, 33°C mds alta, esta diferencia
de temperaturas es causada por los gases de invernadero.

Aunque el contenido de los gases de invernadero no alcanza el 0,60% en volu-
men (aumentando espectacularmente las dltimas décadas), sus efectos sobre el clima
hemos visto que son determinantes.

Gases de efecto invernadero

Gases de efecto invernadero % del total de los gases de ~ Fuentes y (%) del total de los gases

efecto invernadero de efecto invernadero
Diéxido de carbono (CO,) 50 Energfa de combustibles fésiles (35)
Deforestacion (10)
Agricultura (3)
Industria (2)
Metano (CH,) 16 Energia de combustibles fosiles (4)
Deforestacion (4)
Agricultura (8)
Oxido nitroso (N,0) 6 Energfa de combustibles fésiles (4)
Agricultura (2)
Clorofluorocarbonos (CFC) 20 Industria (20)
Ozono (O,) 8 Energfa de combustibles fésiles (6)
Industria (2)

Muchos cientificos piensan que las crecientes emisiones provocadas por el hom-
bre de estos compuestos estdn calentando la Tierra més rapido de lo normal y pro-
nostican que si esta tendencia continda se van a producir cambios graduales en el cli-
ma. Si los suelos se siguen calentando liberardn mds carbono, contenido en forma de
materia orgdnica en la corteza terrestre y cuya reserva es doble de la almacenada en
la atmdsfera, los microorganismos del suelo acelerardn la descomposicion de estas
materias liberando mas CO, de suelos secos y metano de suelos hiimedos, que a su
vez irdn fortaleciendo mds el calentamiento general.
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3.1. INTRODUCCION

Todos sabemos que hay cuerpos que estdn mds calientes que otros y entonces so-
lemos decir que estos cuerpos tienen distintas temperaturas. Para medir estas dife-
rentes temperaturas surge el termdémetro.

La temperatura viene a ser un nivel que indica el estado térmico de los cuerpos y
que no debemos confundir con cantidad de calor.

El calor es una manifestacion de la energia capaz de transformarse en trabajo o
en otra energia, y este calor puede pasar de unos cuerpos a otros siempre que se ha-
llen a temperaturas diferentes.

3.2. HISTORIA

Para graduar la temperatura se recurri6 al principio de dilatacion térmica de los
cuerpo, (Galileo 1592), que dice que «un objeto cuando se le suministra calor, au-
menta su temperatura y se dilata y si se enfria se contrae». De entre todos se eligi6 el
mercurio (mdxima) y el alcohol (minima) como los mds apropiados.

El termoscopio (ya que no tenia escala), ideado por Galileo para medir la tem-
peratura consistia en un bulbo de vidrio unido a un tubo también de vidrio abierto
por su parte inferior. El bulbo es calentado con las mismas manos e introducido el
tubo en una vasija con agua. Al enfriarse el aire en el interior del bulbo hasta al-
canzar la temperatura ambiente, pierde volumen y el nivel de agua asciende por el
tubo. Este termoscopio se basa en los cambios de temperatura al cambiar el volu-
men del gas.

Si dos cuerpos con temperaturas distintas se ponen en contacto el caliente se en-
fria y el frio se calienta. En la época de Galileo se crefa que algo pasaba del cuerpo
caliente al frio y viceversa y ese algo era una sustancia y a esa sustancia se la llam6
«fluido caldrico». Segun la teoria del calorico los cuerpos estaban compuestos por
dos sustancias, una material, hierro, cobre, agua, etc., y otra el fluido caldrico.
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Por estas fechas surge otra teoria, apadrinada por el ruso Lemonosov, que dice,
que los cuerpos se calientan mediante movimientos mecanicos, por ejemplo si nos
frotamos las manos estas se calientan. Si friccionamos una madera contra otra estas
pueden encenderse. Segtin esta nueva teoria el calor no es una sustancia sino el mo-
vimiento de las particulas que constituyen los cuerpos.

Entre 1760 y 1764 el fisico escocés Joseph Black hace dos descubrimientos de
gran importancia, primero descubre que si se suministra la misma cantidad de calor
a diferentes sustancias se obtiene diferentes cambios de temperatura, es decir Black
descubre que a cada sustancia le corresponde un calor especifico y por dltimo en
1764 se da cuenta que la temperatura del hielo al fundirse permanece constante, aun-
que este proceso requiere una gran cantidad de calor, llamandose desde entonces a
este calor «calor latente».

3.3. TEORIA CINETICA

El verdadero significado de la temperatura no se descubre hasta que se desa-
rrolla la teoria cinética de la materia. Segtin esta teoria, todo lo que vemos estd for-
mado por particulas muy pequeiias que se llaman moléculas. Estas moléculas es-
tdn separadas entre si, constantemente en movimiento, y entre ellas existe una
fuerza de atraccion o de cohesién. En los sélidos, las moléculas estdn muy juntas
y las fuerzas de cohesién son muy grandes, en el estado liquido las moléculas es-
tdn mds separadas y se mueven de forma que pueden cambiar sus posiciones, pero
sus fuerzas de cohesion no les permiten emanciparse, en el estado gaseoso sin em-
bargo las moléculas estdn totalmente separadas, se mueven libremente y no exis-
ten fuerzas de cohesion.

Si aumentamos la temperatura de un sélido, sus moléculas comienzan a mover-
se mds rdpido aumentando la distancia entre ellas y disminuyendo las fuerzas de co-
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hesidn. Si la temperatura sigue aumentando las fuerzas de cohesién son incapaces de
mantener a las moléculas en sus posiciones fijas, estas comienzan a moverse y final-
mente el slido se convierte en liquido. Si la temperatura sigue aumentando, las mo-
léculas aumentan también la rapidez de su movimiento y disminuye la fuerza de co-
hesion entre ellas hasta que finalmente se separan. ;Qué ha ocurrido? Que el liquido
ha pasado al estado gaseoso.

3.4. ESCALAS TERMOMETRICAS

Para construir una escala graduada y la unidad de medida correspondiente se es-
tablecieron unos puntos de referencia o puntos fijos. Estos puntos de referencia son
la temperatura de fusion del hielo y la temperatura de ebullicion del agua al nivel del
mar. En 1742 el astrénomo sueco Andrés Celsius hizo el siguiente experimento. Puso
un termémetro en contacto con hielo fundido y una vez establecido el equilibrio tér-
mico marcé 100° a la temperatura obtenida, luego realizé el mismo proceso con el
agua en ebullicién y marcé el nuevo nivel con el 0°, después dividi6 el intervalo en-
tre estos dos puntos en cien partes iguales, y a cada una de ellas se la llamé grado
centigrado o de Celsius y a la escala, escala centigrada. Ocho afios més tarde se in-
virtié y ha permanecido asf hasta nuestros dias.

El fisico aleman Daniel Gabriel Fahrenheit en 1724, unos afios antes, habia in-
ventado otra escala, pensando que la temperatura mds baja que se podia obtener era
con una mezcla de hielo y amoniaco a partes iguales. Esta temperatura la tomé como
punto 0°, con lo cual creyo evitar las temperaturas negativas. El punto de fusién del
hielo estd a 32° Fahrenheit, y el de ebullicién del agua a 212° Fahrenheit, siendo el
intervalo entre ambos de 180° Fahrenheit.

Finalmente recordar que, contempordneo de Celsius, el francés René Antoine
Ferchault de Réamur tomd la temperatura de fusion del hielo como 0° y la de ebulli-
cién del agua como 80°.

La transformacién de grados centigrados a Fahrenheit y viceversa se obtiene me-
diante las siguientes féormulas:
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3.5. ESCALA ABSOLUTA

Para fines cientificos se utiliza una escala especial llamada absoluta (°A) o Kel-
vin (°K).
La unidad grado es la misma que en la escala centigrada, pero el punto de fusién

del hielo corresponde a 273° Kelvin, y el de ebullicién del agua a 373° Kelvin.

Esta escala no tiene temperaturas negativas porque el 0° Kelvin, que correspon-
de a -273°C, es el llamado 0 absoluto de temperatura ,y segtin la teoria molecular de
los gases, esta temperatura corresponde al reposo absoluto de las moléculas.

La conversion de grados Kelvin a centigrados y a la inversa, se realiza mediante
las siguientes férmulas:

Puntos fijos de diferentes escalas termométricas

3.6. TERMOMETRO ESTANDAR Y TEMPERATURA ABSOLUTA

Para graduar los termdmetros se recurre a un termémetro estandar llamado zer-
mometro de gas a volumen constante.

Sabemos que un gas caliente tiene mds presion que un gas frio. En un terméme-
tro de gas la presion a volumen constante nos indica la temperatura. Un termdémetro
de gas se compone de un recipiente lleno de un gas ideal (cualquier gas a baja pre-
sién) y un mandmetro conectado al recipiente. Si medimos las respectivas presiones
del recipiente colocdndolo primero sobre hielo fundido y mds tarde en agua en ebu-
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Ilicién observamos que la presion en el punto de ebullicién es 1,3661 veces mds gran-
de que la presion en el punto de fusion del hielo. De donde:

p/p,= 13661 (1)

donde:
p = presién a la temp. de ebullicion del agua.
p, = presion a la temp. de fusién del hielo.

Aceptando la dependencia lineal de la presion con la temperatura a volumen
constante y si dividimos las diferencias en presion, a las temperaturas de fusion del
hielo y ebullicién del agua en cien partes iguales.

Considerando que la temperatura es directamente proporcional a la presion tene-
mos:

p/p,=T/T (2)

Teniendo en cuenta que (Celsius): T-T =100 (3)
Sustituyendo: T/T =1,3661
de donde T=13661xT,
y sustituyendo en (3) T(1,3661 x T)-T =100
de donde: T= """ 227315

°  1,36A]

3.7. MEDICION DE LAS TEMPERATURAS

Termometro corriente

La temperatura de un objeto se mide mediante un termémetro que consiste en un
tubo de vidrio cerrado, con un hueco, que va a lo largo del eje del tubo, de un extre-
mo a otro; el hueco se ensancha considerablemente en forma de bulbo, por el extre-
mo inferior, como vemos en la figura. Dicho bulbo estd lleno de liquido, general-
mente mercurio o alcohol, que puede ascender por el hueco central; por encima del
liquido existe el vacio. El calentamiento provoca la expansion del liquido hacia la
parte superior del tubo, mientras que un enfriamiento, produce su contraccién y el
consiguiente descenso del nivel del liquido. La superficie exterior del tubo lleva gra-
duada por su parte exterior, una escala de temperaturas, de forma que la altura del li-
quido nos indicard la temperatura.
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Termometro de mdxima

Se trata de un termdmetro andlogo al corriente, salvo que, justo por encima del
bulbo o depdsito, el alma presenta un estrangulamiento, como vemos en la figura,
cuando la temperatura aumenta, el mercurio contenido en el bulbo se expande y as-
ciende, a pesar del estrechamiento, a lo largo del tubo. Cuando la temperatura dis-
minuye, el mercurio que se encuentra por debajo del estrechamiento, se contrae den-
tro del deposito, pero la estrechez existente impide que el mercurio superior pueda
caer, debido a su propio peso, de forma que queda marcando la temperatura mds alta
que alcanzd, la parte superior de la columna liquida nos indicard, por tanto, la tem-
peratura maxima alcanzada.

Aunque el hilo de mercurio, existente en el alma, también se contrae al disminuir
la temperatura, dicha contraccion es tan insignificante que puede considerarse des-
preciable.

El «termémetro clinico» es un ejemplo de un termémetro de maxima. Para vol-
ver a poner a punto el termdémetro, tras una lectura, basta sacudirlo, para forzar al
mercurio a que vuelva al depdsito a través del estrechamiento.

Termometros de minima

Se utiliza para registrar la temperatura més baja habida durante un cierto perio-
do. El termémetro de minima se parece al corriente, salvo que su depdsito por regla
general suele tener forma de horquilla siempre contiene un liquido de baja densidad,
generalmente de liquido orgédnico, tal como el alcohol, en lugar de mercurio. Ade-
mds, dentro del liquido, en el tubo, lleva una pequefia varita de cristal muy ligera, de-
nominada «indice», tal como se ve en la figura. El termdémetro se coloca casi hori-
zontalmente con lo que cuando la temperatura baja, el liquido arrastra el indice
porque no puede atravesar el menisco y se ve forzado a seguir su recorrido de retro-
ceso, ayudado por la pequefia inclinacién.

Cuando la temperatura asciende de nuevo, el liquido pasa sin dificultad entre la
pared del tubo y el indice, y este queda marcando la temperatura minima.

Un termdémetro de minima debe mantenerse siempre horizontal, ya que de lo
contrario el indice de cristal caeria, a través del liquido, hasta el fondo del tubo.
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Si el alma del indice es metalica, sin necesidad de inclinar el termdmetro, el
indice puede llevarse otra vez a la posicién conveniente mediante un pequefio
1man.

Termometro de minima mostrando el indice

Termaografo

Son instrumentos registradores de la temperatura del aire. Se fundamentan en
que los coeficientes de dilatacidn y contraccién de los metales varia con la naturale-
za de estos.

Generalmente es bimetalico. Consiste en dos tiras metdlicas soldadas una enci-
ma de la otra y enrolladas en forma de espiral. La tira exterior se dilata menos que la
interior, de forma que cuando la temperatura aumenta la espiral tiende a desenrollar-
se. Las variaciones de temperatura se traducen en un movimiento que, transmitido
por una serie de palancas a una plumilla entintada, dibuja sobre un papel graduado
arrollado a un cilindro con mecanismo de relojeria una linea continua con las varia-
ciones de temperatura en el tiempo.
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3.8. CALOR ESPECIFICO

Sabemos que los cuerpos tienen constituciones moleculares diferentes, y si apli-
camos la misma cantidad de calor a dos sustancias distintas, veremos que una de ellas
gana calor mds rdpidamente que la otra. Esto puede expresarse diciendo que estas dos
sustancias tienen capacidades diferentes para absorber calor o, dicho de otro modo,
tienen diferente calor especifico.

La unidad de calor especifico es la caloria que puede definirse como la cantidad
de calor necesaria para elevar un grado centigrado de (14°C a 15°C) la temperatura
de un gramo de agua.

3.9. SUPERFICIES Y LINEAS ISOTERMAS

— Superficies isotermas son aquellas superficies que unen puntos del espacio en
los que en un momento dado se registra la misma temperatura. En una at-
mosfera estable, homogénea y en reposo total, estas superficies serian con-
céntricas a la Tierra.

— Lineas isotermas son las lineas que unen los puntos en los que en un momen-
to dado se registra la misma temperatura. En una atmdsfera estables, homo-
génea y en reposo total, estas lineas serfan paralelas entre si y no presentari-
an ninguna irregularidad.

— Ecuador térmico es la linea que une los puntos de mixima temperatura me-
dia. Esta linea no es una isoterma, ya que no une puntos de igual temperatu-
ra. Esta temperatura mdxima se puede tomar para un dia, un mes o un afo.

3.10. CAUSAS DE LA IRREGULARIDAD DE LAS ISOTERMAS

Variaciones horizontales

Como podemos observar en la figura inferior, las lineas isotermas no son parale-
las entre si, sino que siguen una linea caprichosa. Esto se debe, entre otras cosas, a que
la atmésfera no es homogénea, ni estable y tampoco se halla en reposo. Por otra par-
te, siendo el Sol la Unica fuente que envia calor a la Tierra, la temperatura deberia es-
tar repartida proporcionalmente del ecuador a los polos, de acuerdo con la verticali-
dad con que los rayos solares inciden sobre la superficie terrestre. Si ocurriese asi, las
isotermas serian paralelas al ecuador térmico y este coincidiria con el geografico.

Esto no ocurre debido a las siguientes causas:

— Hay continentes y mares. La mayor inercia térmica del agua determina que
los mares se calienten y enfrien mas lentamente que los continentes y esta es
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la causa por la que en las costas, normalmente, las variaciones de temperatu-
ra son mucho menos acusadas que tierra adentro.

— Existen corrientes marinas. Las corrientes marinas distribuyen las masas de
agua fria o caliente por todo el globo, suavizando el fri6 en algunos lugares o
incrementdndolo en otros. Un ejemplo lo tenemos con la corriente del Labra-
dor (fria) en las costas americanas donde en una latitud como la de Nueva
York los inviernos son muy duros compardndolos con los de Donosti bafiados
por la corriente del Golfo (calida).

— Las corrientes atmosféricas. Estas corrientes también aumentan o disminuyen
la temperatura de aire que se encuentran a su paso.

— La altitud. A igualdad de altitud, la atmdsfera que estd por encima de una me-
seta 0 cadena montafiosa es menos densa que las regiones llanas ya que ademds
del calor que la primera recibe del Sol, recibird también el que irradia la mese-
ta o montafia proxima y durante la noche ocurrird que la pérdida de calor de la
montafia serd mayor, haciendo igualmente menos densa la atmdsfera.

— Lavegetacion. Las funciones de las plantas y la vida vegetativa, absorben par-
te del calor recibido por el Sol. De no existir vegetacion, el calor se concen-
trarfa mds sobre el terreno.

Isotermas de enero

Isotermas de julio
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Variacion vertical

Como dijimos al estudiar la troposfera, la temperatura en esta capa de la atmés-
fera disminuye a razén de 0,65°C x 100 metros y esto es debido a que la troposfera
se calienta por abajo y no directamente por el Sol como podriamos pensar en un pri-
mer momento. Los rayos infrarrojos solares calientan la Tierra y la radiacién infra-
rroja saliente terrestre calienta a la atmdsfera.

Sin embargo dentro de la troposfera podemos encontrarnos con inversiones tér-
micas, que son zonas en donde la temperatura aumenta con la altura en un estrato de
aire determinado. Estas inversiones pueden ser de dos tipos:

— De superficie. Generalmente a ras de suelo, se producen en noches despeja-
das y apacibles con una perdida de calor nocturna muy grande. El aire en
contacto con la tierra se enfria también rdpidamente y nos podemos encon-
trar en capas mds altas temperaturas superiores. Este fendmeno actia a
modo de tapadera e impide los movimientos verticales del aire, favorecien-
do la formacién de las nieblas, las heladas y en las ciudades la acumulacion
de aire contaminado.

— De altura o de subsidencia. Se producen a una altura entre 600 y 1.500 metros
y generalmente en situaciones de altas presiones. El descenso del aire, que
poco a poco se va comprimiendo y secando de arriba abajo, impide a modo
de tapadera igualmente los movimientos verticales del aire.

3.11. SENSACION TERMICA

Se puede definir como la sensacion de calor o frio que sentimos en presencia de
viento o humedad, o la temperatura aparente que creemos que hace en un momento
determinado bajo estas circunstancias.

El cuerpo humano mantiene una temperatura corporal de 37°C aproximadamen-
te y para defenderse de temperaturas extremas aumenta o disminuye el didmetro de
los vasos sanguineos encargados de la circulacion subcutdnea. Cuando se combina
temperatura y viento o temperatura y humedad, estamos hablando de sensacién tér-
mica.

Nuestro cuerpo mantiene en contacto con nuestra piel una capa aislante de mili-
metros de espesor que nos aisla de la temperatura exterior. Cuando sopla viento esta
capa se reduce y se acelera la pérdida de calor de nuestro cuerpo, es la sensacion tér-
mica por efecto del viento.
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Temperatura °C

Viento

km/h 10 9 8 7 6 5 4 3 2 1 0 -1 =2 -3 4 -5-10-15-20
0 00 9 8 7 6 5 4 3 2 1 0 -1 =2 -3 4 -5-10-15-20
8 9 8 6 6 4 3 2 1 0 -1 3 4 -5 -6 -7 9 -14-20-26
16 8 6 5 4 3 2 0 -1 2 -3 -5 -6 -7 -8 -9-11 -17-23-29
24 76 4 3 2 1 -1 -2 -3 4 -6 -7 -9 -9-11-12-19-25-31
32 6 5 4 3 1 0 -2 3 4 5 -7 -8-10-10-12 -13 20 26 -33
40 6 4 3 2 1 -1 2 4 4 6 -7 9-10-11 -13 —-14 21 27 34
48 6 4 3 2 0 -1 3 4 5 -6 -8 -10-11-12 -13 -15 22 28 -35
56 54 2 1 0 -2 -3 -5 -5 -7 -9-10-12-12-14-15 22 -29 -36
64 53 2 1 024 -5 -6 -7 -9 -11-12-13 -14 -16 =23 -30 =37

Cuando las temperaturas son altas la humedad aumenta la sensacién de calor,
ddndonos la impresién de que la temperatura es mucho mayor, esto se debe a que la
humedad alta dificulta la transpiracién corporal. Si la humedad es baja se facilita
la evaporacion del sudor, nuestro cuerpo pierde calor més rdpidamente y la sensacion
térmica es de que la temperatura es inferior a la real.
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4.1. INTRODUCCION

Aunque no se ve, el aire pesa. El aire contiene moléculas que se mueven en to-
das direcciones y a grandes velocidades. La presion atmosférica puede ser definida
como la fuerza ejercida por unidad de superficie por el peso de las moléculas de la
columna de aire sobre dicha superficie, es decir, el peso o fuerza ejercido por la at-
mosfera por unidad de superficie.

La presién en un punto «A» de la figura aumenta si el peso del aire aumenta, es
decir, si el nimero de moléculas de aire aumenta y decrece en el caso contrario.

El peso de esta columna de aire puede variar, por la temperatura, por la cantidad
de vapor de agua contenida en ella o por la altitud. El calentamiento aumenta la pre-
sion y el enfriamiento la disminuye. A mds cantidad de vapor de agua, menor
presion, ya que el vapor de agua es uno de los componentes de la atmdsfera que pesa
menos. A mayor altitud menor presion. Si la presion a nivel del mar es de 1.013 mb
y nos elevamos a una altitud de 5,5 km, la presién serd aproximadamente la mitad ya
que, a medida que nos elevamos, el nimero de moléculas del aire es menor. La dis-
minucién de la densidad en la atmdsfera es muy rdpida al principio y se puede con-
siderar que la mitad de ella se encuentra por debajo de los 5.640 metros (la altura me-
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dia de los 500 hPa). La mitad siguiente en los 5.600 metros, es decir, que las tres cuar-
tas partes de la atmdsfera se encuentran dentro de la troposfera. Esta acumulacion de
la atmdsfera en las capas bajas se justifica por la compresion causada por la fuerza
de la gravedad del aire situado por encima.

4.2. ATMOSFERA ESTANDAR

Es un estado hipotético de la atmdsfera. Sus caracteristicas principales son: una
presion al nivel medio del mar de 1.013,2 hPa, a una temperatura a nivel del mar de
15°C y un gradiente de temperatura de —6.5°C/km que se mantienen constantes has-
ta una altura de 11 km. La aceleracion de gravedad es de 9,806 m/seg al cuadrado.

Si consideramos una columna de mercurio

de 1 cm? de seccién y 76 cm de altura (Torricelli)
Peso/masa = volumen x densidad

Volumen = base x altura

V=1x1x76=76cm’

0 (mercurio) = 13,59 gr x cm®

Peso columna de mercurio = 13,59 x 76 = 1.032,84 gramos
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Atmésfera estandar

Altitud (m) Temperatura (°C) Presion (mb) Densidad kg/m?
0 15 1.013,2 1,23
500 11,8 955 1,17
1.000 8,5 899 1,11
1.500 52 845 1,06
2.000 2 795 1,01
2.500 -1,2 747 0,96
3.000 4.5 701 091
3.500 -7.8 657 0,86
4.000 -11 616 0,82
4.500 -142 577 0,78
5.000 -17.5 540 0,74
5.500 -20.8 505 0,70
6.000 24 472 0,66
7.000 -30,5 410 0,59
8.000 -37 356 0,53
9.000 —435 307 047
10.000 -50 264 047
10.769 =55 2345 0,37
15.000 -55 121 0,19
20.000 =55 55 0,09
30.000 =55 5 0,01
40.000 -3,7 2 0,00

* Dina: Es la fuerza que aplicada a la masa de un gramo le comunica una acele-
racion de 1 cm/s?.

* Baria: Fuerza por unidad de superficie. Presion ejercida sobre 1cm? por uni-
dad de fuerza, que es la dina = 1 mg x cm? (muy pequefio).

* Bar: Un millén de barias.
Como la baria es muy pequefia y el bar es muy grande se toma el milibar.

e Milibar: Milésima parte del bar.

* Pascal: Presion ejercida por un newton sobre 1 m? de superficie.
1 milibar equivale a 100 Pa o sea a un Hectopascal (hPa).

Resumiendo:

1 atmésfera fisica = 760 mm de mercurio = 1.033 gr/cm? = 1.013.212 barias = 1.013,3 mb
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4.3. MEDIDA DE LA PRESION ATMOSFERICA

Evangelista Torricelli (Faenzal608-Florencia 1647), fisico italiano del siglo
XVII, utiliz6 una cubeta de mercurio (B) y un tubo de un metro de longitud y un cen-
timetro cuadrado de seccidn también lleno de mercurio para medir la presion atmos-
férica. Al invertir el tubo sobre la cubeta, el mercurio baja en el tubo hasta un cierto
nivel (760 mm) quedando el sistema en equilibrio. Como se supone que no hay aire
en la parte superior del tubo, podemos decir que la presion que ejerce la columna de
mercurio en (A) debe ser igual al peso del aire sobre la superficie libre de la cubeta.

4.4. INSTRUMENTOS PARA MEDIR LA PRESION ATMOSFERICA

Barometro de mercurio

Esencialmente consta de un tubo de vidrio de un metro aproximado de largo,
cerrado por uno de sus extremos, que se llena de mercurio y se invierte en una cu-
beta también llena de mercurio. La columna de mercurio del tubo equilibra la pre-
sion atmosférica. Cuando la presién atmosférica varia, la altura del mercurio fluc-
tda siguiendo dichas variaciones. Los barémetros méds comunes hoy en dia son de
escala compensada, en los que no se ajusta el cero de la escala, por lo que sélo hay
que realizar la lectura de la columna. Generalmente estos barémetros llevan ado-
sados un termdémetro que mide la temperatura del mercurio para poder corregirlos
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Barometro aneroide

Son bardmetros que equilibran la presién atmosférica por medio de fuerzas elés-
ticas. Son aparatos de lectura directa y por ello, por sus reducidas dimensiones y por
no exigir suspension (en la mar), resultan mucho mds practicos que los de mercurio.
Sin embargo, su exactitud es menor que la de los de mercurio, por lo que es necesario
frecuentemente compararlos con un barémetro patrén.

Su drgano sensible es una cdpsula aneroide (o de Vidi). Se trata de una cdmara
cilindrica en la que se ha hecho el vacio, cuyas caras inferiores y superiores son on-
duladas, al objeto de aumentar la sensibilidad, aumentando su superficie. Un fuerte
muelle de tension, dentro de la cdpsula, impide que las caras se junten bajo el efecto
de la presion del aire. Las variaciones de presion se traducen en abombamientos o
aplastamientos de la tapa ondulada de la cdpsula. Dichos movimientos del orden de
5 milésimas de milimetro por cada milimetro de mercurio de variacion de la presion,
son amplificados por medio de un mecanismo que consiste en un juego de palancas
que transmiten el movimiento a un pifién que va unido a una aguja indicadora, que
oscilard sobre un semicirculo previamente calibrado en milimetros de mercurio y mi-
libares generalmente.
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Barografo

Es un barémetro aneroide registrador. Su érgano sensible consiste en una bateria
de cdpsulas metdlicas en las que se ha hecho el vacio (cdpsulas de Vidi). Los efectos
de los cambios de presion sobre la bateria de cdpsulas se transmiten a un brazo, que
termina en una plumilla, que amplia los movimientos. La plumilla descansa sobre un
tambor giratorio y va dibujando una linea continua sobre una hoja registradora que
rodea al tambor. La hoja estd calibrada verticalmente con valores de presién y hori-
zontalmente en horas y dias.

4.5. ISOBARA

Linea que une puntos que en un momento determinado tienen la misma presion.
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4.6. VARIACION DIARIA DE LA PRESION BAROMETRICA
(MAREA BAROMETRICA)

La curva diaria de la presion en ausencia de perturbaciones atmosféricas, es de-
cir, con buen tiempo, presenta una variacion regular que se conoce con el nombre de
marea barométrica. La marea barométrica presenta dos mdximos hacia las 10 y las
22 horas y dos minimos hacia las 4 y las 16 horas. La ausencia de esta oscilacién re-
gular revela la existencia de una perturbacion atmosférica.

La causa de la marea barométrica hay que buscarla en el efecto de resonancia que
produce la oscilacion térmica diaria en la atmdsfera.

Marea barométrica

4.7. TENDENCIA BAROMETRICA

Es el valor de la variacién de la presion en el lapso de tiempo que separa dos ob-
servaciones consecutivas.

4.8. AMPLITUD BAROMETRICA

Puede definirse como la diferencia de presion a lo largo del dia. La amplitud ba-
rométrica es inversamente proporcional a la latitud, es decir, que en los polos no exis-
te practicamente variacion a lo largo del dia y es mdxima en el ecuador.

4.9. GRADIENTE HORIZONTAL DE PRESION

Puede definirse como la diferencia de presion existente entre dos isobaras con-
secutivas, por unidad de distancia. Generalmente se toma como unidad de distancia
el grado geogréafico (60 millas nduticas).
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. . diferencia de presion entre isobaras
Gradiente horizontal =

distancia en grados o millas

A
o =0,333 mb/milla

4.10. FORMAS ISOBARICAS PRINCIPALES

Altas presiones

Caracteristicas: Formas cerradas que adoptan una configuracion bastante irre-
gular. La presion crece desde el exterior hacia el centro. Los vientos circulan en
el sentido de las agujas del reloj en el hemisferio norte (H.N.) y en el sentido con-
trario en el hemisferio sur (H.S.).

Podemos dividir estas formaciones en:

1) Anticiclon fijo o estacionario. Es una regién que abarca una amplia zona. Las
isobaras estdn bastante separadas, particularmente cerca del centro. Suelen
producir buen tiempo en las zonas sobre las que se hallan. Internacionalmen-
te, se representan por una (H) colocada en su centro (High). En Espaiia por
medio de una (A).

2) Anticiclon movil. Su constitucion es idéntica a los anteriores, con la diferen-
cia que ocupa menos extension. Suele aparecer separando dos familias de de-
presiones frontales, y, normalmente estd constituido a base de aire frio.

3) Areas de altas presiones. Constituyen regiones de alta presion, pero que no se
hallan totalmente definidas, de modo que son muy irregulares y no poseen un
Unico centro de maxima presién, sino varios.
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Bajas presiones

Son zonas constituidas por isobaras cerradas de geometria algo mas regular que
las altas presiones. La presion disminuye desde el exterior hacia el centro, donde es
minima. Los vientos giran a su alrededor en sentido contrario a las agujas del reloj
en el hemisferio norte y en el mismo sentido en el hemisferio sur.

Dentro de estas formaciones, cabe distinguir:

1) Depresion. Llamado también «baja» y «borrasca» su extension es bastante
menor que la de los anticiclones fijos, estando las isobaras mds juntas que en
las altas presiones y casi siempre son méviles, trasladandose de oeste a este
generalmente. Internacionalmente las bajas llevan una (L) para identificarlos
(low). En Espaiia se representan con una (B). La nubosidad y las precipita-
ciones suelen ser abundantes en ellas.

2) Ciclon tropical. Su estructura bdrica es idéntica a la de la depresion, aunque
mds simétrica y, generalmente, mucho menos extensa. Los vientos son mu-
cho mds violentos y siempre aparecen en las regiones intertropicales. No se
seflalan con ninguna letra, sino con el simbolo.
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3) Depresion secundaria. Es una pequefia depresion, satélite de una depresién
mayor con la que tiene algunas isobaras comunes. Esta denominacién se pue-
de aplicar a cualquier zona de pequefias dimensiones, que posea presiones re-
lativamente bajas, con la condicidén de que mantenga sus caracteristicas du-
rante alguin tiempo.

4) Areas de bajas presiones. Aquella zona de baja presion en la que no existe un
centro tnico, sino que se localizan varios.

4.11. FORMAS ISOBARICAS SECUNDARIAS

Comprenden aquellas formaciones isobdricas que no presuponen isobaras cerra-
das, pero que responden aproximadamente a los tipos de tiempo que corresponden a
una circulacion ciclénica o anticiclénica de los vientos.

1) Vaguada.Llamada también «surco» o «depresion en V», consiste en isobaras
abiertas en forma de «V», sensiblemente paralelas y con sus vértices alinea-
dos segtin un eje de simetria, generalmente no rectilineo. El aspecto de dichas
isobaras es el de una serie de V encajonadas unas en otras y decreciendo en
su valor del exterior al interior. Se indican en los mapas meteorolégicos con
una (/) pequeiia (low) y en los espafioles con una (b)

2) Desfiladero. Es una zona de bajas presiones que se extiende entre dos depre-
siones principales.

Dentro de las formaciones con circulacion anticiclonica de vientos estan:

— Dorsal anticiclonica. Conocida también con el nombre de «cufa anticicloni-
ca». Esta constituida por isobaras en forma de «V» invertida, y suelen ser el
extremo de algtn anticiclén que se va debilitando No presenta vértices agu-
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dos como la vaguada. Se indica en los mapas con una (k) (high) y en los es-
pafioles con una (a).

— Puente anticiclonico. Inverso al desfiladero de bajas presiones consiste en
una banda de altas presiones que une dos anticiclones sucesivos.

Entre las formas accesorias que no son ciclénicas ni anticiclonicas distinguire-
mos:

— Pantano barométrico. Zona caracterizada por poseer un gradiente de presion
muy pequefio o practicamente nulo. No se puede considerar como un indivi-
duo isobdrico, ya que al ser la presién uniforme no existird campo bdrico ni
circulacién de vientos.

— Collado, silla de montar o punto neutro. Se llama asi a la zona neutra entre
dos formaciones de alta y dos de baja.

4.12. DISTRIBUCION DE LAS PRESIONES EN LA SUPERFICIE
DE LA TIERRA

En el invierno del hemisferio boreal aparece una amplia faja de altas presiones
en las latitudes medias, que se ensanchan sobre los continentes, formando ntcleos
anticiclonicos bien definidos y se estrecha sobre los océanos. Los anticiclones indi-
viduales que aparecen sobre la faja antedicha y que se describen de oeste a este, con-
forme aparecen en la figura, son los siguientes:

— Anticiclén continental norteamericano (aire frio, s6lo se presenta en niveles
bajos).

— Anticiclén subtropical Atldntico (Anticiclén de las Azores). (aire caliente).

— Anticiclén continental siberiano (aire frio).

— Anticiclén subtropical Pacifico (aire caliente, persiste hasta grandes alturas).

Al norte y sur del anterior pasillo anticiclénico se encuentran sendas zonas de-
presionarias, la meridional es una estrecha franja que circunda la tierra [Zona de
Convergencia Intertropical (ITCZ)] y la septentrional compuesta por:

— Minimo de las Aleutianas.

— Minimo de Islandia simultaneamente en el verano austral.
— Minimo suramericano.

— Minimo africano.

— Minimo australiano.

— Anticiclén en el Pacifico del Sur.

— Anticiclon en el Atlantico Sur.

— Anticiclén en el Indico Sur.
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4.13. PRESION Y VIENTOS DE SUPERFICIE A NIVEL DEL MAR

Enero

En el verano boreal e invierno austral se invierte el esquema. En el hemisferio
boreal desaparecen los anticiclones continentales, viéndose reemplazados el nortea-
mericano por una zona de bajas presiones relativas y el siberiano por una extensa de-
presion que cubre practicamente todo el continente asidtico y cuyo centro se sitia en-
tre Persia y la India.

Los anticiclones maritimos subtropicales, se refuerzan y extienden considerable-
mente, abarcando el de las Azores desde casi la mitad de los EEUU hasta Europa
Central, con aumento de la presion en su centro, respecto a la de enero.

El anticiclon subtropical pacifico, por su parte, también experimenta una extra-
ordinaria dilatacién, abarcando practicamente todo el pacifico nororiental y subien-
do asimismo la presién en su centro.

En cuanto a las depresiones maritimas, experimentan una notable contraccién en
verano empujadas, por asi decirlo, por los anticiclones subtropicales dilatados.

La depresion de Islandia se reduce en extension, de manera que sélo abarca des-
de la Tierra de Baffin hasta Noruega, al mismo tiempo que se rellena, es decir, que
sube la presion en su centro, y por su borde meridional se repliega hacia el norte, em-
pujado por el anticiclon de las Azores.

El minimo de las Aleuitianas desaparece practicamente, viéndose reemplazado
por una drea de bajas presiones que equivale casi a una pantano barométrico.
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En el hemisferio austral por el contrario, las condiciones son invernales. Desa-
parecen las bajas veraniegas suramericana, africana y australiana y, en su lugar, se
extiende una faja de altas presiones que circunvalan la Tierra, y que equivale a su
andloga del hemisferio norte de enero. Los anticiclones continentales del hemisferio
austral no son, sin embargo, tan acusados como los boreales (norteamericano y sibe-
riano), debido a la extension relativamente mucho menor de las masas continentales
del hemisferio sur, con respecto a las del norte. Esta faja anticiclénica austral se ve
limitada hacia el norte por una zona de bajas presiones ecuatoriales, y hacia el sur por
un minimo relativo sobre el continente antartico.

Julio
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5.1. INTRODUCCION

El agua se puede encontrar en la atmésfera en los tres estados: sélido, liquido y
gaseoso. Como sélido, en forma de hielo, nieve o granizo; como liquido, en forma de
lluvia o en las nubes y como gas, en forma de vapor de agua.

El contenido de vapor de agua en la atmdsfera es variable, pudiendo fluctuar en-
tre el 0 y el 4% en volumen, dependiendo del momento y de la situacién geografica,
y aunque es mds bien pobre si lo comparamos con otros elementos que componen el
aire, su importancia es enorme en el balance térmico y, lo que es mds importante, en
la formacién de los fenémenos meteoroldgicos. Sin vapor de agua en la atmdsfera no
tendriamos nubes, precipitaciones, nieblas, etc.

Los océanos, mares, lagos, rios, etc. constituyen la fuente principal de pro-
duccién del vapor de agua, ayudados por la transpiracion de las plantas, cuyo apor-
te, ain pudiendo tener mucha importancia en lugares determinados, en términos ge-
nerales no tiene tanta importancia.
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Aunque el vapor de agua se va acumulando en la atmésfera, constantemente tam-
bién se estd perdiendo, bien sea en forma de lluvia, nieve, rocio, etc. De este modo
se va manteniendo un equilibrio en su contenido.

La atmésfera contiene aproximadamente 1/10.000 del agua total de la Tierra.

5.2. CAMBIOS DE ESTADO DEL AGUA

El conocimiento de los procesos siguientes es de gran importancia si se quiere
comprender su impacto sobre el tiempo.

— Fusion: Es el paso del estado sélido a liquido, y se realiza mediante aporte de
temperatura.

— Solidificacion: Es el paso del estado liquido a sélido, y se realiza extrayendo
calor, es decir. con un descenso de temperatura.

— Evaporacion: Es el paso de liquido a gaseoso, y se realiza absorbiendo calor.

— Condensacion: Es el paso del estado gaseoso a liquido mediante la cesion de
calor, lo que hace que la temperatura del aire se eleve.

— Sublimacion: Es el paso del estado sélido a gaseoso sin pasar por el liquido o
viceversa. El cuerpo absorbe calor en el primer proceso y lo desprende en el
segundo.

5.3. EVAPORACION Y CONDENSACION

Las moléculas de una masa de agua se encuentran generalmente en permanente
agitacion, colisionando unas con otras. Algunas de estas moléculas, las que estdn mas
préximas a la superficie, si adquieren una velocidad superior a las restantes pueden
ser capaces de escaparse, rompiendo la barrera que representa la tensién superficial
y pasar al aire en forma de pequefias particulas de vapor de agua.

Si el aporte de vapor de agua hace que el aire alcance su punto de saturacion, el
vapor de agua que sobra se condensard y volverd a su estado liquido.

5.3.1. Definiciones

— Energia térmica: Suma de las energias de todas las particulas de un cuerpo.

— Temperatura: Valor medio de la energia cinética de las particulas de un cuer-
po.

— Calor: Es la energia que suministramos o que recibimos de un cuerpo en los
procesos en que éste varia su energia interna.

— Caloria: Calor necesario para que un gramo de agua aumente un grado su
temperatura.
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— Calor especifico: Energia necesaria que la unidad de masa de un cuerpo ne-
cesita intercambiar con el entorno para variar su temperatura un grado.

— Calor latente: Energia necesaria para realizar un cambio de estado por unidad
de masa.

5.3.2. Calor latente de evaporacion y calor latente de condensacion

Sabemos que la temperatura representa a la energia media molecular de una sus-
tancia. Durante la evaporacidn las moléculas con mayor energia cinética son las que
rompen la barrera de la tension superficial. Al ser las particulas mas rdpidas (con més
energia) las primeras en escapar, la energia media disminuird y por tanto la tempera-
tura media del liquido sin evaporar, un ejemplo de esto podemos verlo, en el enfria-
miento de la piel bajo la accién de un abanico. Esa energia que se llevan las molécu-
las evaporadas es el calor latente de evaporacion. Cuando esa humedad se vuelva a
condensar devolverd este calor.

El valor del calor latente (calor de vaporizacion) es elevado y asi como para au-
mentar la temperatura de un gramo de agua 1°C es necesario sélo una calorfa, para
evaporar un gramo de agua (destilada y a 1 atmésfera de presion) a la temperatura de
100°C se necesita 540 calorias y si la evaporacion tiene lugar a la temperatura de 0°C
necesita 600 calorias.

De lo anterior se deduce que el agua de la mar se enfria durante el proceso de eva-
poracion y que la temperatura del aire aumenta durante el proceso de condensacion.

El calor liberado por un gramo de vapor al pasar a agua se denomina calor de
condensacion.

5.3.3. Factores que afectan a la evaporacion

La velocidad de evaporacion del agua estd afectada por una serie de factores, en-
tre ellos los siguientes:

— Temperatura: La velocidad de evaporacion es proporcional a la temperatura:
si aumenta ésta, también aumenta la velocidad de todas sus particulas y ma-
yor serd el nimero de ellas que escapen a través de la superficie. Sabemos por
experiencia que el agua caliente se evapora mds rdpidamente que el agua fria.

— Grado de saturacion del aire: Si el aire por encima de la superficie esté seco,
la evaporacién serd mds rdpida, pero a medida que vaya recibiendo mds par-
ticulas, también ird aumentando el nimero de las que vuelven al agua, con lo
que el ritmo de evaporacién ird disminuyendo. Por lo tanto, la evaporacion
serd rapida con aire seco y lenta con aire humedo.

— Velocidad del viento: El viento afecta a la evaporacion, pues al aumentar su
velocidad, el aire himedo es arrastrado siendo ocupado su espacio por otro
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mas seco, con lo cual se mantienen constantemente en el aire valores relati-
vamente bajos de la humedad.

— Composicion del agua: La evaporacidn varia inversamente con la salinidad
del agua, es decir, el agua de los océanos se evapora mds lentamente (5%
aproximadamente) que el agua dulce.

— Superficie de evaporacion: En dos volimenes de agua iguales, la evaporacion
serd mds rdpida en el que ocupe una extensién mayor.

5.4. PRESION DEL VAPOR

Si la presién atmosférica podemos definirla como el peso del aire, es decir, la
suma de los pesos de todos sus componentes, la presion del vapor de agua o tension
del vapor de agua serd el peso del vapor de agua contenido en el aire por unidad de
superficie, generalmente expresado en milimetros o milibares.

A cada temperatura le corresponde un limite méximo de densidad de vapor para
el vapor de agua en el aire y, l6gicamente, un limite para la presion de ese vapor. La
maxima cantidad de vapor de agua en un momento determinado en una masa de aire,
dependerd por lo tanto de la temperatura de la masa y ésta podrd contener tanto mas
vapor cuanto mayor sea su temperatura, hasta alcanzar su punto de saturacion.

5.4.1. Relacion entre temperatura, presiéon y punto de rocio

Supongamos que tenemos una masa de aire (M) con una temperatura de +30°C
y una presion de vapor de 20 mb. Su presion de saturacion es de 38 mb y la diferen-
cia (M — Q), es decir (38 — 20 =18 mb), su déficit de saturacion. Si mantenemos su
temperatura constante y la masa de aire la hacemos ascender, cuando llegue al pun-
to (Q) estard saturada. Si lo que hacemos es enfriar la masa y mantenemos constan-
te su presion, cuando alcance el punto (B) también estard saturada y su temperatura
serd +18°, es decir, su temperatura de rocio.

70



5.4.2. Definiciones

— Presion mdxima: Peso del vapor de agua de una masa de aire saturada.

— Punto de rocio: Temperatura a la que debera enfriarse la masa de aire para al-
canzar su punto de saturacion, con relacion a su contenido de vapor. Se pue-
de llegar por dos caminos distintos:

a) Anadiendo mds vapor de agua a la masa de aire.
b) Enfriando la masa de aire.

También puede definirse como la temperatura a la cual el aire se satura.

— Aire hiimedo: Es la mezcla de aire seco con vapor de agua.

— Humedad absoluta: Es el peso del vapor de agua existente por unidad de vo-
lumen de aire. Como generalmente se toma como unidad el metro cubico, se
puede definir como la cantidad, en gramos, de vapor de agua que contiene un
metro cubico de aire.

Temperatura Vapor de agua

°C (gr/metro ciibico)
0 485
5 6,82

10 941

15 12,87

20 17,31

25 23,30

30 30,40

35 39,30

40 51,20

45 65,50

50 83,00

La tabla pone de manifiesto la influencia de la temperatura sobre la humedad.

— Humedad especifica: Es la masa de vapor de agua por unidad de masa de aire
himedo, expresada en gramos de vapor por kg. de aire himedo.
Asi como la humedad absoluta varia con la temperatura, la humedad especi-
fica es mucho mds constante, pues al tomar como medida una unidad de masa
(peso), un kilo por ejemplo, éste siempre contendrd la misma masa, que po-
drd ocupar mds o menos volumen, en funcién de su temperatura, pero lo que
no podrd nunca es dejar de ser un kilo.

— Proporcion de mezcla: Gramos de vapor de agua contenidos en cada kilogra-
mo de aire seco.

— Humedad relativa: Es la relacion que existe entre la cantidad de vapor de agua
que contiene una masa de aire y la que contendria manteniendo la misma tem-
peratura y presion si estuviese saturada.
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Humedad absoluta 3 Peso del vapor de agua

r

0
Humedad relativa ~~ Peso del vapor de agua saturado

o e presion de vapor efectiva
r E presion de vapor mdxima

Nota (1)

Cuando la presion normal del vapor alcanza la presién maxima o presion de saturacion, la cual depende de la
temperatura, la humedad relativa alcanza el 100% y la condensacién deberd producirse (teéricamente). Ex-
perimentalmente pueden producirse sobresaturaciones tales que la humedad relativa alcance hasta un 500%
sin que la condensacion se produzca, pero tan pronto como esta se produce baja a un 100% de humedad rela-
tiva. La condensacién no comienza hasta que el vapor de agua tiene una cierta superficie en que condensarse.

Nota (2)
En la atmdsfera hay dos formas de nucleacién:

a) nucleacion homogénea. El vapor de agua se condensa sobre una superficie de agua (una gotita).
b) nucleacion heterogénea: El vapor de agua se condensa sobre particulas de una sustancia que no es agua.

5.4.3. Formulas psicrométricas
Cilculo de la tension del vapor en un instante determinado (e).
Para ello se requiere la temperatura ambiente (t) y la del termdmetro himedo (t’).

El termometro hiimedo, al evaporarse el agua (lo que depende de la humedad re-
lativa y la temperatura del aire), marca una temperatura mas baja que el seco.

La expresion es:

p.Ce
=—(t-t =E-K(t-t
e 7L (t—1) e (t—1)

donde: Ce = Calor especifico del aire
d = Densidad del aire
p = Presion atmosférica reinante
L = Calor de evaporacién
E =Tension maxima o saturante

5.5. VARIACION DIURNA Y ANUAL DE LA HUMEDAD
ABSOLUTAY DE LA RELATIVA

En general la curva diaria de variacién de la humedad relativa es mds irregular
que la de la humedad absoluta, ya que ésta es un indice del contenido del vapor de la

72



atmosfera, que varfa muy poco dentro de una misma drea. Sin embargo puede ha-
blarse de un minimo y un maximo que coinciden con los de la curva diaria de la tem-
peratura, ya que al mdximo de ésta debe corresponder también un maximo de eva-
poracién, ocurriendo lo contrario con el minimo.

3 Humedad absoluta
" Humedad relativa

La humedad relativa viene dada por la férmula

Como la humedad absoluta es casi constante, varia sélo con el denominador y
serd mdxima cuando el valor de la humedad médxima sea minimo y minima cuando
dicho valor sea maximo.

Se producird, por consiguiente, un maximo de humedad relativa a primeras ho-
ras de la mafiana y un minimo pocas horas después del mediodia.

Humedad absoluta: Mdximo y minimo coincidente con la

curva de temperatura.
— Curva diaria
Humedad relativa: Curva media diaria inversa de la tempe-

ratura.

Humedad absoluta: Maximo en verano y minimo en invier-
no.

— Curva anual ) _ _ o
Humedad relativa: Mdximo en verano y minimo en invier-

no. (muy influida por la situacién maritima o continental).

5.6. INSTRUMENTOS PARA MEDIR LA HUMEDAD

La determinacion de la humedad del aire se conoce con el nombre de «hidrome-
tria» y los instrumentos para su calculo, higrometro y psicrometro o (higrémetro de
termémetro seco y himedo).

Higrometro

Se basa en la propiedad que tienen algunas sustancias de absorber el vapor de
agua de la atmoésfera. Dentro de los higrometros podemos encontrarnos con: los hi-
grometros quimicos, que dan la humedad absoluta; los higrometros de condensacion,
que indican directamente el punto de rocio; y los higrometros de absorcion, que dan
la humedad relativa. Estos tltimos son los conocidos higrometros de cabello (el del
fraile) y se basan en la propiedad del cabello de modificar su longitud dilatdndose o
acortdndose con las variaciones de la humedad. La graduacién del aparato se hace
por comparacién con un psicrémetro.
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Higrémetro del fraile

Psicrometro

Es el instrumento mds usado para medir la humedad, y generalmente esté for-
mado por una chapa metdlica que hace de soporte de dos termdémetros de mercurio,
uno de los cuales lleva, alrededor de su depdsito, una capa de tela fina que es mante-
nida himeda por medio de un pequefio recipiente con agua: es el llamado terméme-
tro himedo, y el otro l6gicamente es el termdmetro seco. El termémetro seco indica
la temperatura normal del aire, mientras que el hlimedo muestra otra temperatura in-
ferior, provocada por el enfriamiento del depésito, debido al calor latente absorbido
al evaporarse la humedad de la tela que lo envuelve. Cuanto mds rapido se evapore
el agua de la tela, mayor cantidad de calor serd absorbido y mds baja serd la tempe-
ratura en este termémetro. Como la velocidad de evaporacién depende del grado de
saturacién del aire, es decir, de su humedad relativa, la diferencia de temperaturas en-
tre ambos termdmetros serd una medida de dicha humedad.
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El psicrémetro, en un barco, debera estar bien ventilado para que el aire que ro-
dea al termometro himedo sea renovado constantemente. En caso contrario, la eva-
poracidn se ird haciendo mds lenta a medida que el aire confinado en el espacio cer-
cano se vaya saturando, y los datos que leeremos no serdn los correctos. Para facilitar
esta ventilacion, antiguamente en los barcos se recurria a un psicrometro sujeto por
un extremo a un cabo, llamado psicrémetro honda, el cual se hacia girar durante unos
segundos para después tomar la lectura del termémetro himedo, o al psicrometro de
carraca, que en lugar de cadena llevaba una especie de carraca que se hacia girar.

Una vez conocidas las lecturas de ambos termdmetros, y mediante unas tablas
construidas al efecto, que generalmente suelen ir sobre el mismo soporte del psicré-
metro, se obtiene facilmente tanto la humedad relativa como la temperatura del pun-
to de rocio, bastando entrar en ellas con la lectura del termdémetro seco y la diferen-
cia entre éste y el himedo.

Ejemplo: Supongamos un psicrometro cuyos termémetros indican las siguientes
temperaturas:

— termOmetro seco = 25°C
— termometro humedo = 23°C

La diferencia de temperaturas es (25° — 23°) = 2°C

Entrando en la tabla vemos que la humedad relativa es de 83% y que la tempe-
ratura del punto de rocio es de 22°C.

Temperatura del termémetro himedo, en grados centigrados (T”)
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Temperatura del termdémetro seco en grados centigrados.
Temperatura del termémetro himedo en grados centigrados.
T-T.

Humedad relativa en %.

Punto de Rocio en °C.









6.1. NUBES

Meteoroldgicamente la definicién de nube es: porcion de aire enturbiada por el
vapor de agua condensado en forma de numerosas goticulas liquidas, en cristalitos
de hielo o una mezcla de tales elementos.

© Rafael Ketelhohn

Las nubes podemos decir que son el resultado de una serie de causas tanto dind-
micas como termodindmicas que ocurren en la atmdsfera. Asi como ciertos movi-
mientos del aire tienden a formarlas otras las disipan de igual manera. Las nubes se
forman al ascender el aire cargado de mds o menos humedad y enfriarse por debajo
de su punto de rocio. La masa de aire entonces se satura, el vapor de agua se con-
densa en pequeiiisimas gotitas y debido al diminuto tamafio éstas flotan en el aire for-
mando las nubes. La naturaleza y disposicién de las formaciones nubosas depende
del estado de la atmésfera, es decir, de la variacion de la temperatura, humedad y la
presion, asi como de la velocidad vertical en el interior de la nube y de la velocidad
vertical media del aire situado encima de la regién considerada.

— Si consideramos una burbuja de aire, es decir, una burbuja de gran tamafio con
su vapor de agua correspondiente elevandose en la atmdsfera.

— Si consideramos que sus intercambios de materia y calor con el exterior son
despreciables.

— Si consideramos que la presion de la burbuja se ajusta instantdneamente a la
presion atmosférica que le rodea. Como la presion disminuye con la altura, su
volumen ird aumentando y su temperatura descendiendo. Como sabemos que
la cantidad maxima de vapor de agua de una masa de aire despende de la pre-
sién y de la temperatura, al llegar a una altura determinada (nivel de conden-
sacion) el vapor de agua contenido en la burbuja de aire superard el maximo
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y el vapor sobrante se condensard alrededor de los niicleos de condensacion.
Por regla general en la atmdsfera siempre se encuentran suficientes ntcleos
de condensacion como para que el valor de saturacién no sobrepase un uno o
dos por ciento. Si la temperatura es superior a 0°C el vapor se condensa for-
mando goticulas de diez micrémetros de radio (micrémetro = millonésima
parte de metro). Si la temperatura es inferior a 0°C el vapor de agua por con-
densacién sélida formard cristales de hielo. No todas las particulas en sus-
pensién tienen el mismo efecto, algunas son indiferentes al vapor de agua,
pero otras, las higroscdpicas, las atraen, por ejemplo, particulas de sal, ceni-
zas volcénicas, polvo, etc. A veces estos nucleos de condensacion estdn for-
mados de arcillas que proceden de desiertos como el del Sahara que dan lugar
cuando llueve, a un barrillo rojizo que lo ensucia todo. En la peninsula suele
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presentarse esta situacion con vientos del sur. Alcanzada esta altura la tempe-
ratura de la masa de aire estd bastante fria, es decir, estd pesada deteniéndose
poco a poco su ascenso, y permaneciendo la nube a esta altura.

Por regla general, en la atmdsfera siempre se encuentran suficientes nicleos de
condensacion como para que el valor de saturacién no sobrepase un uno o dos por
ciento. Si la temperatura es superior a 0°C el vapor se condensa formando goticulas
de diez micrometros de radio (micrémetro = millonésima parte de metro). Si la tem-
peratura es inferior a 0°C el vapor de agua por condensacion sélida formara cristales
de hielo. El promedio de niicleos glacigenos es muy inferior al de niicleos de con-
densacion. En un litro de aire (nube) a —20°C nos encontramos con un nucleo glaci-
geno y este nimero se multiplica por diez si la temperatura disminuye 4°C mds. Sin
embargo los niicleos de condensacion en un litro de nube varian entre cien mil y cin-
co millones. Si la burbuja de aire contintia elevdndose y alcanza temperaturas nega-
tivas las goticulas terminardn por convertirse en cristales de hielo.

Resumiendo podemos decir que las nubes se forman en presencia de corrientes
verticales ascendentes y desaparecen en presencia de corrientes verticales descen-
dentes, este es el motivo por el que en una baja presién donde hay convergencia y as-
cendencia haya formacién de nubes y en un anticiclén donde hay descendencia y di-
vergencia haya disipacion de nubes.

La ascension del aire puede ser forzada o espontdnea. Es forzada cuando por ejem-
plo el aire se ve obligado a remontar una montafia, cuando una masa de aire célido se
encuentra con una masa de aire frio (frente calido) o cuando el aire frio moviéndose
con mayor velocidad penetra por debajo del aire clido y obliga a éste a elevarse (fren-
te frio). En el frente calido la atmdsfera es estable y las nubes que se forman son nubes
de tipo estratiformes. En cambio, en los frentes frios la elevacion del aire es brusca, la
atmésfera inestable y las nubes que se forman de tipo convectivo. La ascension del aire
es espontdnea en el caso de lo que podemos llamar calentamiento diferencial, cuando
una masa de aire en contacto con la superficie aumenta su temperatura a lo largo de un
dia de mucho calor en verano, dando lugar a nubes de turbulencia y convectivas.

6.1.1. Clasificacion de las nubes

Podemos diferenciar dos tipos bdsicos de nubes, estratiformes, nubes formadas
en una atmosfera estable, cuando una masa de aire se ve forzada a elevarse lenta-
mente, como ocurre en los frentes cdlidos y nubes de desarrollo vertical o convecti-
vas producidas por fuertes corrientes verticales de aire y que son las caracteristicas
de los frentes frios.

Nubes orogrdficas

Cuando el viento sopla perpendicular o casi perpendicular a una montafia o isla
y la humedad relativa de la masa de aire obligada a elevarse es bastante alta, esta pue-
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de alcanzar la saturacion al ascender y enfriarse formando las cldsicas nubes en la la-
dera de barlovento, son conocidas asimismo como nubes de estancamiento.

Nubes de turbulencia

Este tipo de nubes, generalmente, estratos y estratocimulos se originan en con-
diciones de humedad relativa alta y fuerte turbulencia cerca del suelo, requisitos que
suelen ser contrarios y particularmente al amanecer o al atardecer. La mezcla turbu-
lenta se calienta por abajo pero estd fria en su parte superior lo que favorece la con-
densacidn, que da lugar a las nubes, cuyo espesor depende de la anchura vertical de
la capa turbulenta y de la altura en donde se produce la inversion de la temperatura.

Nubes convectivas (calentamiento diferencial)

Son las producidas por los movimientos verticales de las masas de aire. Una vez
alcanzado el nivel de condensacién la masa de aire se satura y a partir de este mo-
mento comienza a desarrollarse la nube.

El ascenso del aire es provocado por la diferencia de temperaturas entre dos zo-
nas préximas a la superficie o por una burbuja de aire cdlido en un entorno mas frio.

a) En verano la tierra estd mucho mds caliente que la mar y el aire himedo se
mueve hacia tierra y se ve obligado a ascender. Este tipo de nubes por regla
general son de tipo estratiforme o con poco desarrollo vertical.

b) Dos zonas proximas en tierra que se calientan de forma desigual. Ejemplo ti-
pico de este tipo de nubes son las originadas por el viento anabdtico (brisa de
valle) que se establece durante el dia, generalmente en dias muy calurosos, El
aire que asciende por la ladera da lugar a nubosidad generalmente de tipo cu-
mulos de poco desarrollo.
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c)

d)

Burbuja de aire cdlido en un entorno més frio. Si una masa de aire en contac-
to con la superficie alcanza una temperatura superior a la del aire que le ro-
dea conocida como temperatura de disparo (P) se hace inestable y asciende
enfriandose de acuerdo a la adiabatica seca (1°C X 100 m) hasta su nivel de
condensacion en que comenzard a formarse la nube. A partir de este momen-
to la masa de aire que asciende sigue enfridndose, pero ahora de acuerdo a la
adiabdtica saturada (cuyo valor puede variar entre medio y un grado por cien
metros dependiendo del grado de humedad) y hasta que dicha curva (adiaba-
tica saturada) no corte a la curva de estado (curva trazada de acuerdo a los
datos observados por sondeo en un momento determinado), el aire seguird
siendo inestable (drea, BCM), seguird condensdndose y la nube seguira cre-
ciendo.

Calentamiento de la capa inferior de una masa de aire que se traslada sobre
una superficie mds caliente. Este tipo de nubes se forman bdsicamente en la
mar, cuando una masa de aire mas o menos fria, se mueve hacia latitudes mas
al sur y se va calentando por rozamiento cuando la masa alcance la tempera-
tura necesaria, (temperatura de disparo) se hard inestable y las corrientes con-
vectivas que se formen elevardn dicha masa de aire que se expandird y en-
friard hasta alcanzar su nivel de saturacién, momento en el que empezard a
formarse la nube. Son nubes de desarrollo vertical Cu y Cb.

El movimiento vertical del aire puede ser también ocasionado por aire frio
en niveles altos (gota fria). Este tipo de nubes se forma cuando un embol-
samiento de aire frio se encuentra en altura. Hasta la entrada del aire frio en
altura la adiabdtica saturada se encuentra a la izquierda de la curva de esta-
do, es decir, la masa de aire que asciende es estable. Al producirse la entra-
da del aire frio la adiabatica queda a la derecha y el aire entonces se hace
inestable. Como la tendencia del aire frio es moverse hacia abajo, la inesta-
bilidad ird evolucionando asimismo de arriba hacia abajo hasta alcanzar la
superficie.
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Nubes frontales

Pueden ser de dos tipos, de frente frio, cuando el aire frio choca con el aire célido
y lo obliga a elevarse bruscamente, originando nubes de desarrollo vertical Cuy Cby
de frente cdlido, cuando la masa célida es la que se desplaza con mds velocidad que la
fria y asciende poco a poco sobre ella, dando lugar a nubes del tipo estratiforme.

La altura del nivel de condensacion viene dada por la férmula de Henning.

H =122 (T - Td)

donde: H = altura en metros
T = temperatura
Td = temperatura punto de rocio del suelo

Nubes de adveccion

Su formacién es similar al de las nieblas del mismo nombre. Cuando una masa
calida moviéndose horizontalmente se pone en contacto con otra mds fria, la prime-
ra se enfria y si la temperatura desciende hasta el nivel de condensacién se forman
las nubes, que son del tipo estratiforme. Son las nubes cldsicas de los frentes célidos.

Internacionalmente las nubes se han clasificado, refiriéndose a la altura de su
base sobre el suelo, asi como por su forma y combinaciones més frecuentes, siendo
los géneros bdsicos los siguientes:

Clasificacion de las nubes segtin su altura

Nubes altas Nubes medias Nubes bajas Nubes de desarrollo vertical
(5.500 m (2.000 m (cerca del suelo (cerca del suelo
a 14.000 m) a 7.000 m) hasta 2.000 m) hasta 14.000 m)
Cirrus (Ci) Altocumulus (Ac) Nimbostratus (Ns) Ciumulus
Cirrocumulus (Cc) Altostratus (As) Stratus (St) Cumulonimbus (Cb)
Cirrostratus (Cs) Stratocumulus (Sc)
Cirrus

Son nubes pequeias aisladas, con aspecto fibroso o de filamentos. Extensién ho-
rizontal grande. Color caracteristico blanco sin sombras. Al amanecer y atardecer
pueden presentar otra coloracion. Nubes transparentes. Estdn formadas por pequefios
cristales de hielo. Indican muchas veces la llegada de un frente cdlido. No producen
precipitaciones.

Las especies mds importantes son: Fibratus, Uncinus, Filosus, Densus (procedente
generalmente del yunque de un Cb), Uncinus (forma de gancho), Castellanus, Flocus.
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Cirrostratus

Apariencia de velo blanquecino y transparente que cubre parcial o totalmente el
cielo. Sus cristalitos de hielo dan lugar al fendmeno del halo (anillo luminoso) con el
Sol y con la Luna. Suelen producir iridiscencias. Las primeras partes del velo suelen
ser tan transparentes que, si no fuese por la presencia del halo, pasarian desapercibi-
das. A medida que van pasando se van haciendo mds espesos y su color pasa del blan-
co al gris.

Las variedades mds caracteristicas son: Nebulosus (sin estructura visible), Filo-
sus (aspecto de hilos entretejidos formando una capa) y Radiatus (formando bandas
alternativas densas y transparentes)

Cirrocumulus

Forman capas de pequefas nubes blancas en forma de copos, de ondas, etc., al
no estar unidos entre si permiten ver el cielo entre ellos. Dejan ver la posicién del Sol
y la Luna.

Estan compuestos de cristales de hielo o gotitas de agua subfundidas. No produ-
cen precipitaciones.

Las variedades mds caracteristicas son: Castellanus, Flocus y Stratiformis.

Altostratus

Capa nubosa de color grisdceo o azulado, de aspecto fibroso, cubre el Sol, dan-
do lugar al llamado «Sol con barbas». Gran extension horizontal. Su base se en-
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cuentra entre 3 y 4 kilémetros de altura y alcanzan hasta los 7 kilémetros. Estdn com-
puestas en su parte inferior por gotitas de agua, gotas de agua, cristales de hielo o co-
pos de nieve en la mitad y arriba sélo cristales de hielo. Dan lugar a precipitaciones
no muy intensas de lluvia o nieve.

Las variedades mds significativas son: Translucidus (permiten ver el Sol y la
Luna a través de ellos), Opacus (no permiten ver el Sol y la Luna a través de ellos),
Undulatus, Radiatus, y Duplicatus.

Altocumulus

Nubes a capas de colores blanco o grises o ambos simultdneamente que forman
un cielo empedrado o aborregado. Manto de nubes de gran extensidn horizontal for-
mado por nubes individualizadas de poco desarrollo vertical. Se las conoce con el
nombre de «borreguitos». Pueden producir corona solar o lunar e irisaciones. Se en-
cuentran entre los 2.000 y los 6.000 metros de altura. Estdn formadas por gotitas de
agua a muy baja temperatura y algun cristalito de hielo.

Las variedades mads significativas son: Castellanus (su forma recuerda a las al-
menas de los castillos), Lenticulares (forma de lenteja), Flocus y Stratiformis.

Stratus

Nube de gran extension horizontal y poca extension vertical, en forma de estra-
to o capa grisdcea, con una base bastante uniforme y que generalmente produce llu-
vias suaves. Cuando es muy delgado puede formar una corona alrededor del Sol o de
la Luna. Se forman a unos 800 metros de altura y generalmente estdn formadas de
gotitas de agua. No dan lugar a precipitaciones importantes.

Las variedades mads significativas son: Fractostratus y Nebulosus

Stratocumulus

Capa de nubes bajas de gran extensioén horizontal y poco desarrollo vertical,
blanquecinas o de color gris oscuro con sus bordes mds brillantes, no asociadas con
el mal tiempo. Suele estar formada por elementos individuales con forma de losas o
guijarros. Con tiempos frios producen abundantes virgas de cristales de hielo. Vistas
desde arriba o desde abajo tienen un aspecto ondulado muy parecido. Por esta apa-
riencia se las conoce como «mar de nubes». Se pueden encontrar entre los 500 y los
3.000 metros. Estan constituidas de gotitas y gotas de agua y a veces de nieve gra-
nulada, cristales de nieve o copos de nieve.

Las variedades mds significativas son: Undulatus (trenes de ondas), Opacus (no
permiten el paso de la luz), Translucidus (permiten el paso de la luz) Cumulogenitus
(formados por ensanchamiento de cabezas de Cu).
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Nimbostratus

Capa nubosa de color gris oscuro sin forma y generalmente de gran espesor que
va acompafiada de lluvias continuas (nubes llovedoras). Pueden ocupar todo el cie-
lo y ocultan completamente el Sol. De aspecto parecido al de los altostratus pero
con mds espesor y con su base mds baja. Por su altura de formacién se las puede
considerar tanto como nube baja como media. Estdn constituidas por gotitas de
agua, gotas de lluvia o copos de nieve. Producen precipitaciones continuas de agua
o nieve.

Cumulus

Son nubes de desarrollo vertical, separadas, normalmente densas y con sus con-
tornos bien recortados. Su desarrollo es més vertical que horizontal. Suelen tener for-
ma de coliflor y su base por regla general es oscura y horizontal. Su forma mas tipi-
ca es el «Cdmulo de buen tiempo» de evolucién diurna, color blanco y con poco
desarrollo vertical, su forma es redondeada y su base horizontal. A medida que pasan
las horas, van creciendo, llegando a cubrir buena parte del cielo por la tarde. Este tipo
de cimulos nace evoluciona y desaparece en el mismo lugar, con pequefios movi-
mientos. Los cimulos de mal tiempo tienen una base mds irregular, su coloracién es
gris, formas mas accidentadas, son nubes formadas en otros lugares y debido a sus
movimientos su forma se va transformando continuamente. Casi nunca se proyectan
sobre un fondo azul, sino gris de altostratus. Su base se encuentra entre 800 y
1.000 metros. Estan constituidas por gotitas de agua generalmente aunque los mas al-
tos pueden tener pequeios cristales de hielo. Solo dan lugar a precipitaciones las que
tienen un desarrollo vertical grande.

Las variedades mds interesantes son: Humilis (cdmulos de buen tiempo de poco
desarrollo vertical), Congestus (fuerte desarrollo vertical llegando a convertirse en
Cb), Castellanus (tipicos de la mar), Stratiformes, Lenticulares, Undulatus, Radia-
tus, etc.

Cumulonimbus

Clésica nube de desarrollo vertical que se eleva con formas gigantescas. Su par-
te superior suele estar aplastada y se suele extender tomando la forma de yunque al
ser arrastrada por los vientos reinantes de poniente que soplan a esas alturas. Son nu-
bes tormentosas que van acompaiiadas siempre de agua y/o granizo asi como de fuer-
tes rachas de viento.

En ciertas ocasiones de la parte inferior de estas nubes, también pueden produ-
cirse en los cimulos, cuelgan unos abombamientos con aspecto de mamas, son las
nubes mamatus. Son generadas por corrientes descendentes mds frias que el aire que
tienen alrededor y cargadas de humedad.
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Estelas de condensacion

Se producen cuando el vapor de agua expedido por los motores de los aviones
hace aumentar la humedad relativa del aire, que debe encontrarse muy frio, y rdpi-
damente se satura. Si la estela permanece después del paso del avién por cierto tiem-
po nos indica que la atmdsfera a esa altura tiene bastante humedad, por el contrario
si desaparece rdpidamente la atmdsfera estd seca. Una atmdsfera cargada de hume-
dad nos puede indicar la llegada de nubosidad y posibilidad de Iluvias. Si observa-
mos con detenimiento estas nubes, lo que también podemos conocer es la direccion
del viento a la altura de vuelo del avion, pues a medida que este se va alejando, las
estelas se van haciendo mds anchas y como deshilachando en la direccidn del viento
reinante, que generalmente serd del oeste.

6.1.2. Nubosidad

El porcentaje de cielo cubierto o nubosidad total es la cantidad total de nubes que
se observan, sin especificar de qué tipo de nubes se trata y se expresa en «octas» de
cielo cubierto.

Se entiende por nubosidad parcial a la fraccién de cielo cubierta por cada tipo de
nubes en concreto, especificando si son altas, medias o bajas.

Partes del cielo cubierto
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Nimbostratus sobre Mendizorrotz

Cumulonimbus

Cumulonimbus con apariencia de medusa
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Cumulonimbus con forma de yunque

Cimulus sobre las Peinas de Aya

Stratus muy bajos en la bocana del puerto de Pasajes



Cirrus y Cirroestratus

Cirrus y Cirroestratus

Cirrostratus y Cirrocimulus
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Altocumulus altostratus sobre la Pena Telera

Cirrocumulus, cirrostratus y estelas de condensacion (aviones)

6.2. NIEBLAS

Uno de los factores que reducen la visibilidad son las particulas de polvo en sus-
pension, que cuando son higroscopicas hemos dicho que capturan con gran facilidad
las moléculas de vapor de agua. Cuando la visibilidad es inferior a un kilémetro de-
cimos que hay niebla. La niebla es uno de los peligros mayores que nos podemos en-
contrar en la mar y causa de muchas colisiones, embarrancadas, etc.
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Buque saliendo de un banco de niebla

La niebla podemos definirla como una nube en contacto con el suelo o a muy
poca altura que limita la visibilidad a menos de un kilémetro. Se diferencian de las
nubes en que estas generalmente se forman por elevacién y enfriamiento, mientras
las nieblas se forman por aumento de vapor de agua o por su enfriamiento hasta lle-
gar a la saturacion.

Los factores indispensables para la formacion de las nieblas son los siguientes:

a) Inversién térmica, que dificulte los movimientos verticales del aire.
b) Ausencia de viento o de muy poca velocidad.
¢) Humedad relativa préxima al 100%

ENFRIAMIENTO ADICION DE VAPOR

Proceso de formacion
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El enfriamiento se puede producir por:

a) Irradiacién nocturna.
b) Adveccion de aire sobre una superficie mas fria.
c) Enfriamiento adiabatico.

La adicion de vapor se puede producir por:

a) Evaporacion de las precipitaciones (niebla frontal).
b) Evaporacion de los mares, lagos, rios, etc.

CALENTAMIENTO SUSTRACCION DE VAPOR

Disminucion de la humedad relativa

A

DISIPACION

Proceso de disipacion

El calentamiento puede producirse de las siguientes formas:

— Calentamiento por radiacién solar durante el dia.
— Adveccioén sobre una superficie mds caliente.
— Calentamiento adiabdtico del aire por subsidencia.

La sustraccién de humedad se puede producir de las siguientes formas:

— Mezcla turbulenta de la capa de niebla con una capa superior més seca.
— Condensacioén del vapor de agua en forma de rocio o escarcha.

6.2.1. Clasificacion de las nieblas segiin su proceso de formacion

Nieblas de radiacién
— Enfriamiento { Nieblas de adveccion
Nieblas orograficas

Nieblas de vapor

_E ..
vaporacion { Nieblas frontaleS

— Mezcla: Nieblas de mezcla
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Nieblas de radiacion

Es el tipo de niebla mds importante y frecuente en tierra. Aparece principalmente
en noches claras y con brisas ligeras o sin viento, cuando la masa de aire en contacto
con la superficie se enfria hasta alcanzar su punto de rocio. Si la capa de aire que se
enfria tiene un espesor muy pequeio, la niebla no llega a formarse, produciéndose
otro fendmeno, el rocio. Generalmente este tipo de nieblas se forma sobre superficies
hidmedas, como lagos, pantanos, rios, puertos o cualquier tipo de suelos mojados por
[luvias recientes. Generalmente se forma durante la noche y madrugada sobre tierra,
aunque una vez formada puede desplazarse mar adentro, por lo que, puede verse con
frecuencia, en las proximidades de puertos y desembocaduras de rios.

En una noche clara, la ausencia de nubosidad permite que la tierra, se enfrie ra-
pidamente por radiacién, al no haber nubes que hagan de barrera, y el aire situado en
contacto con la superficie se enfrie también. La existencia de un viento débil que agi-
te ligeramente el aire frio, facilita su formacién. Tan pronto como sale el Sol, el sue-
lo comienza a calentarse y el calor irradiado por este calentamiento del suelo a su vez
determina el calentamiento del aire que estd junto a él, dando por resultado, que la
niebla comienza a evaporarse desde abajo hacia arriba, de ahi la impresién de que le-
vanta y el dicho de que «estd levantando».

Nieblas de adveccion

Estas nieblas se forman por enfriamiento de una masa de aire que se desplaza so-
bre una superficie més fria. Se forman con mayor frecuencia sobre el mar, por eso se
las conoce también como «nieblas marinas». Es el tipo de niebla que aparece cerca
de Terranova y la costa este de EEUU, generalmente en primavera y verano, cuando
las masas de aire cdlido se mueven hacia el norte, sobre las aguas frias de la Corriente
del Labrador. Igualmente se forman este tipo de nieblas en el Canal de la Mancha y
costa este de Inglaterra durante la primavera y el verano, cuando vientos calurosos
procedentes del sur soplan sobre las aguas frias del mar del Norte.
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Nieblas de montaiia

Se forman por ascension de una masa de aire mds o menos célida y hiumeda por
la ladera de barlovento de una montaiia, con el consiguiente enfriamiento adiabdtico.
El aire ascendente (viento anabético) debe ser estable y al alcanzar el nivel de con-
densacidn, se forma la niebla, que generalmente es de gran espesor. Esta niebla se
mantiene estancada sin bajar al valle, pues si trata de descender (viento catabatico)
se calienta y l6gicamente la niebla se disipa.

Niebla helada

Se forma cuando gotitas de agua subenfriada, se congelan tan pronto como en-
tran en contacto con una superficie fria. Esta niebla que se compone de pequeiios
cristales de hielo es bastante rara y aparece sdlo cuando las temperaturas son extre-
madamente bajas. Es muy peligrosa pues reduce la visibilidad a cero.

Nieblas de vapor

Se forman por el contacto de aire frio, soplando sobre aguas mucho més templa-
das. Los vapores cdlidos que se evaporan del agua, se condensan rdpidamente y dan
lugar a este tipo de niebla, que generalmente es de poco espesor. Para que ocurran, el
contraste de temperaturas debe ser bastante grande. Se pueden ver en el Artico (nie-
blas fumantes del Artico).

Nieblas frontales

Se presentan generalmente delante de un frente caliente y el proceso es el si-
guiente: Al ascender el aire caliente sobre la pendiente de la masa fria, se va enfrian-
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do adiabaticamente, hasta que finalmente aparecen las nubes en el seno del aire cali-
do. Por su parte la cufia de aire frio situada debajo, puede estar muy himeda y pro-
xima a su punto de rocio. Si las nubes formadas en la masa calida dan lugar a preci-
pitaciones y la temperatura de las gotas, es mds alta que el punto de rocio del aire
inferior, estas se evaporan en parte, al caer a través del aire himedo y frio, pero no
saturado situado por debajo, hasta que dicho aire frio alcanza su saturacion. A partir
de este momento cualquier descenso de temperatura en la masa de aire o aporte de
mds vapor, dard lugar a la formacién de la niebla.

6.3. VISIBILIDAD

Podemos definir la visibilidad como el grado de transparencia del aire y depen-
de bédsicamente de los siguientes factores:

— Cantidad de vapor de agua en el aire.

— Impurezas del aire.

— Niebla.

— Intensidad de las precipitaciones.

— Posicién del Sol o de 1a Luna respecto al observador.
— Altura del Sol o de la Luna.

Como vemos, la visibilidad se ve reducida por la presencia de particulas de pol-
vo flotando en el aire, y si estas particulas son higroscdpicas, la visibilidad serd to-
davia peor al formar pequefias gotitas que permanecerdan en suspension en el aire.

Si la visibilidad es inferior a un kilémetro se considera que es niebla.

Dependiendo de la direccién de los rayos luminosos del Sol o de la Luna. Wi-
gand y Herberer establecieron el alcance en todo el horizonte para un observador si-
tuado en el centro.

El alcance médximo estd representado por la curva <kxABCDEFGH» y los circulos
concéntricos indican los mdximos y minimos de visibilidad.
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Como principales particularidades podemos decir que:

— Contra el viento la visibilidad es mayor que a favor,

— Que la visibilidad es inversa a la humedad relativa,

— Que la visibilidad es directamente proporcional al gradiente vertical de tem-
peratura, es decir, cuanto mayor es éste, en las capas inferiores la visibilidad
es mejor, debido a que los movimientos verticales que se forman impiden la
presencia de particulas sélidas en suspension.

Neblina

Se distingue de la niebla por el menor tamafio y menor cantidad de las gotitas de
agua que la forman, que se traduce en una mejor visibilidad, entre 1 y 2 kilémetros.
La humedad relativa es siempre superior al 80%.

Calima

Suspension de particulas de polvo muy pequefias en la atmésfera, lo suficiente-
mente numerosas para dar al aire un aspecto opaco. Permite ver a mds de 2 kilome-
tros y menos de 10. La humedad relativa es siempre inferior al 80%.
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Escala Internacional de Visibilidad del Aire

LIMITE

DESIGNACION

De 0 a 25 metros.

Niebla densisima, sin visibilidad.

De 25 a 50 metros.

Niebla muy densa, sin visibilidad.

De 50 a 100 metros.

Niebla espesa, muy poca visibilidad.

De 100 a 500 metros.

Niebla, muy poca visibilidad.

De 500 a 1.000 metros.

Niebla, poca visibilidad.

De 1.000 a 2.000 metros.

Neblina o calima, escasa visibilidad.

De 2.000 a 4.000 metros.

Neblina o calima, poca visibilidad.

De 4.000 a 10.000 metros.

Neblina o calima, visibilidad moderada.

De 10.000 a 20.000 metros.

Atmoésfera diafana, buena visibilidad.

De 20.000 a 50.000 metros. Atmosfera didfana, muy buena visibilidad.
Mas de 50.000 metros Atmosfera diafana, excelente visibilidad.
Meteoro Visibilidad Humedad Constitucion
Niebla <1 Km 90-100% Agua o hielo
Neblina 1-2 Km 80-90% Agua o hielo
Calima >2 Km < 80% Particulas sélidas
Bruma >2 Km < 80% Particulas sélidas
Lluvia <3 Km 100% Agua o hielo
Llovizna <1 Km 100% Agua o hielo
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7.1. FORMACION DE LA LLUVIA

Cuando la temperatura de una masa de aire desciende por debajo de su punto de
rocio, parte del vapor de agua contenido en dicha masa comienza a pasar al estado li-
quido en forma de gotas de agua (condensacién), salvo cuando la temperatura es in-
ferior a 0°C, en que puede transformarse directamente en hielo (sublimacién).

Las nubes por lo tanto, estdn formadas por esas pequeniisimas gotas de agua y cris-
tales de hielo, de dimensiones del orden de la centésima parte de un milimetro. Dichas
gotas mindsculas tratan de volver a evaporarse nada mas formarse, al estar sujetas a una
presion (presion de vapor). Dicha presion es inversamente proporcional al radio, eva-
porandose, por lo tanto, antes las gotas pequefias que las grandes. Al ser, como hemos
dicho, generalmente tan pequenas y la tension muy grande, se evaporan tan facil como
se forman. Para que esto no ocurra es necesario que existan en el aire ciertas particulas
solidas, llamadas «nticleos de condensacion» [ver nota (2) de pdgina 72)], higroscopi-
cas, es decir, afines al agua, que hacen que la gota adquiera un tamaiio suficiente. Los
ntcleos de condensacién mds frecuentes estdn formados por sales marinas, particulas
organicas procedentes de la combustion, humos, polvo y anhidrido sulfuroso, entre
otras. En una atmdsfera sin nicleos de condensacion el aire puede llegar a sobresatu-
rarse, habiéndose alcanzado en laboratorio humedades relativas préximas al 400%.

Una vez iniciado el proceso que conduce a la formacion de las gotitas de agua,
el desarrollo exacto que conduce a su crecimiento es todavia desconocido. Para su
explicacion se parte, en un principio, clasificando a las nubes en frias y calientes: las
primeras, aquellas que tienen una temperatura inferior a 0°C en toda o parte de su
masa, y las segundas aquella cuya temperatura a cualquier altura dentro de ella es su-
perior a 0°C.

En términos generales las nubes frias pudieran ser las nubes de latitudes medias
y altas, y las cdlidas, las nubes de los trépicos.

Cuando la temperatura del aire baja por debajo de los 0°C. la presion del vapor
es menor sobre la superficie helada que sobre la liquida, y los pequefios cristales de
hielo formados por sublimacion, al estar en presencia de gotitas de agua subenfria-
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da, las atraen, creciendo a sus expensas. Poco a poco el cristal de hielo va alcanzan-
do un tamafio y peso suficiente que las hace caer (precipitarse); posteriormente pue-
de ir engordando al chocar con otras gotas o cristales y la precipitacion estard for-
mada. Dependiendo de la temperatura de la masa de aire que va atravesando en su
caida, esta precipitacion serd liquida o sélida.

En una nube caliente, donde la temperatura estd por encima de los 0°C, existen
en suspension, nicleos de condensacién, en grandes cantidades y de un tamaiio mu-
cho mds grande que los que pueda haber en una nube fria. Estas particulas, formadas
generalmente por cristales de sal procedentes del mar (aunque puedan tener otro ori-
gen) son muy higroscdpicas, absorbiendo el vapor de agua y aumentando su tamafio,
al mismo tiempo que se deshace la sal de su interior, formadndose las gotas, que por
regla general, tienen un tamafio mayor que el de las nubes frias, y que siguen au-
mentando su tamafio al caer y entrar en contacto con otras que se encuentran en su
camino. A este dltimo proceso, que es similar al que ocurre con las nubes frias, se le
llama «coalescencia».

7.2. CLASIFICACION DE LAS PRECIPITACIONES

Segtin su proceso de formaciéon podemos distinguir:

— De frente.

— De masa de aire estable.
— De masa de aire inestable.
— Orogréficas.

Lluvia

Se puede definir como aquella precipitacion que tiene lugar en forma de gotas li-
quidas. El tamaiio de sus gotas se debe basicamente a dos causas, la evaporacion y la
friccién que pueda experimentar en su caida. Si las gotas en su caida estdn acompa-
fadas por fuertes corrientes descendentes (como se da en ciertas partes de los Cu-
mulos y Cumulonimbos, alcanzan un tamafio grande; si, por el contrario, el aire se
encuentra en una relativa calma, la friccién hace que, cuando las gotas alcanzan un
tamafio considerable, se fracturen, llegando al suelo con un tamafio mucho menor. En
general el vocablo lluvia se usa para precipitaciones de agua de didmetro superior a
0,5 mm. Generalmente provienen de As y Ns, y su velocidad en el aire en calma es
superior a los 3 m/s.

Llovizna

Cuando la lluvia estd formada por gotitas de agua de didmetro inferior a 0,5 mi-
limetros, muy uniforme y con poca velocidad de caida, casi siempre inferior a los
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3 m/s, se la denomina llovizna. Este tipo de precipitacion la producen por regla gene-
ral los altoestratos y nimbosestratos y recibe distintos nombres dependiendo del lugar.
En Euzkadi sirimiri y lamproa, en Galicia orvallo, en México calapendejos, etc.

Chubasco

Es un tipo de precipitacion formado por particulas liquidas, sélidas o ambas a la
vez, generalmente con comienzo y final brusco, con constantes cambios en la inten-
sidad y direccion del viento. Las nubes que originan este fendmeno son los cumulo-
nimbos o cimulos con fuerte desarrollo vertical.

Nieve

Precipitaciéon en forma de cristales de hielo de forma hexagonal. Se produce
cuando las corrientes ascendentes en el interior de la nube cruzan el punto de conge-
lacién y el vapor de agua se transforma en pequefios cristalitos de hielo. Estos cris-
tales se sueldan mds tarde entre si y forman los copos, generalmente con temperatu-
ras inferiores a los —10°C Es frecuente que en el seno de una nube se encuentren gotas
de agua en su parte inferior y copos de nieve en su parte superior. Cuando caen mez-
clados agua y nieve o ésta estd muy himeda, se la conoce como agua nieve. La nie-
ve llega a la superficie siempre que la temperatura del aire no sea muy superior a los
2°C; de otra forma se licua.

Nieve granulada

Precipitacion s6lida en forma de granulos de hielo, blancos y opacos, de forma
esférica casi siempre, con un didmetro entre 2 y 5 milimetros. Se produce cuando la
troposfera media se encuentra anormalmente fria y con poco contenido de vapor de
agua.

Cinarra

Precipitacion de caracteristicas semejantes a la nieve granulada que se produce
en situaciones semejantes pero con una atmosfera mas seca. Los granulos de hielo no
suelen sobrepasar el milimetro.

Granizo

Nombre que recibe el agua congelada que cae en forma de concreciones de hie-
lo traslicido, de estructura hojosa en capas concéntricas.

Se forman siempre en el seno de un Cu o Cb y es el resultado de las fuertes co-
rrientes verticales existentes en su seno. Las gotas de agua se ven arrastradas por en-
cima y por debajo de la temperatura de congelacion (TC), congeldndose por debajo
de dicho punto y aumentando su tamafo cada vez que atraviesa dicho nivel. La es-
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tructura en capas que se aprecia normalmente en el granizo revela el movimiento
fluctuante por encima y por debajo del nivel de congelacién. Cuando alcanza un peso
tal que las corrientes ascendentes no son capaces de soportar se precipita hacia el sue-
lo. Las corrientes ascendentes necesitan tener una velocidad de unos 30 m/s para que
una piedra de granizo normal se mantenga en suspension.

Su color blanquecino se debe a que al congelarse muy rédpido con temperaturas
muy frias, las gotas retienen pequefias burbujas de aire en su interior. Cuando la tem-
peratura donde se estd formando es mads alta, la congelacién es mds lenta y el grani-
zo que se forma es transparente.

Generalmente el granizo tiene formas esféricas pero pueden verse formas muy
diferentes, causadas probablemente al chocar dentro de la nube entre ellos. Su tama-
flo normal no suele ser mayor de 10 mm de didmetro, pero se han dado casos en los
que ha alcanzado dimensiones como las de una pelota de golf o incluso piedras de
hasta 2 kilos de peso (Cérdoba, junio/1982), o un metro cibico (Surrey (Inglaterra),
enero/1972).

Granizo de un diametro entre 10 y 20 milimetros
Donostia, 13 de mayo de 2005
Rocio

Gotas de agua que se forman sobre las superficies frias durante la noche. Ocurre
cuando los cuerpos se enfrian por radiacion por debajo de la temperatura de rocio del
aire adyacente, generalmente en noches despejadas.
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Cencellada

Cencellada o niebla helada, es la suspension en la atmdsfera de cristales de hie-
lo numerosos y microscépicos que reducen la visibilidad. Cuando entran en contac-
to con superficies muy frias, por debajo de los 0°C, como los mamparos o mastiles
de un barco, se depositan sobre ellos formando una gruesa capa.

Escarcha

Proceso similar al del rocio que ocurre cuando la temperatura del punto de rocio
es inferior a 0°C. El vapor de agua pasa entonces directamente al estado sélido en lu-
gar de condensarse, apareciendo sobre la superficie cristales de hielo o escamas.

Helada

No es otra cosa que la congelacion directa de la humedad sobre una superficie,
formando una costra resbaladiza que puede alcanzar espesores considerables.

7.3. FORMAS TORMENTOSAS

Tormentas (Cumulonimbos)

Una de las manifestaciones mds violentas que se producen en la atmdsfera es la
tormenta. Aparece acompanando a gigantescas nubes de desarrollo vertical (cumulo-
nimbos). Las condiciones necesarias para su formacién y futuro desarrollo son bési-
camente dos: un aire cdlido y cargado de humedad en las capas inferiores de la at-
mosfera, y un aire frio y denso en las superiores. El resultado final es una gran
inestabilidad, con fuertes movimientos convectivos del aire que dan origen a una
nube descomunal, un cumulonimbos, que finalmente, y acompafiado por fuertes
vientos racheados y frecuentes truenos y reldmpagos, descarga su inmenso potencial
de agua con fuertes chaparrones, que pueden ir o no acompafiados de granizo.

Desarrollo y estructura de una tormenta

Los sucesos que dan lugar a la formacion de una tormenta pueden asociarse en tres
diferentes fases. Una primera fase denominada de «desarrollo», una segunda fase de-
nominada de «maduracién» y por dltimo la tercera fase o fase de «disipacion».

La primera fase o de desarrollo se caracteriza por fuertes corrientes verticales as-
cendentes que se inician a ras de suelo y se van haciendo mas intensas a medida que
progresan en altura, llegando a alcanzar velocidades de 10 m/s. Alcanzado el nivel
de saturacion por el aire ascendente, el vapor de agua comienza a condensarse y se
inicia el desarrollo de la nube. A medida que el vapor de agua se va condensando den-
tro de la nube, se va desprendiendo mds calor latente, y el aire ascendente, al au-

107



mentar su temperatura y disminuir su densidad, se expande mas ain, aumentando
mads la velocidad de las corrientes verticales, que como deciamos, pueden alcanzar
velocidades muy grandes. Cuando el cimulo naciente crece por encima del punto de
congelacion, comienza realmente la fase inicial, y las gotas de agua y hielo van au-
mentando su tamafo rdpidamente. Llega un momento en que las corrientes vertica-
les no son capaces de mantenerlas en el aire y las gotas inician su caida. Es en este
momento cuando se considera que finaliza la primera fase.

La segunda fase se inicia con la aparicion de las precipitaciones. Las gotas, al no
poder mantenerse en suspension debido a su peso, inician su caida ayudadas por co-
rrientes descendentes. Las corrientes verticales ascendentes siguen aumentando en el
interior de la nube, alcanzando velocidades de hasta 30 m/s. La parte de la nube don-
de el viento descendente es mds constante y estd mejor organizado es el centro de su
parte delantera, y se inicia por el propio efecto de las gotas al caer, al que se suma el
efecto del aire lateral descendente. Cuando estas corrientes descendentes alcanzan el
suelo, el aire descendente sopla horizontalmente y racheado, y generalmente en la di-
reccion del desplazamiento de la nube, disminuyendo la temperatura y aumentando
la presion repentinamente. Esta fase suele durar aproximadamente entre quince y
veinte minutos, alcanzando la nube su altura maxima.

La tercera fase se caracteriza por la desaparicion de las corrientes verticales as-
cendentes; tinicamente persisten las corrientes descendentes. Las precipitaciones van
cesando paulatinamente, la humedad va desapareciendo y finalmente desaparece
también la nube. Al final s6lo queda un débil movimiento de aire descendente y un
rastro de la nubosidad mas alta (yunque), que también desaparece.

Una tormenta aislada de estas caracteristicas no es lo mds frecuente. Las tor-
mentas, por regla general, estdn formadas por un grupo o combinacion de células o
tormentas como la anteriormente descrita, y cada una de ellas en estados diferentes
de su vida, de forma que al finalizar una, otra ocupa su puesto.
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La célula @ es una célula vieja donde s6lo permanecen corrientes descendentes,
disipdndose poco a poco. Las células @, @y @ son células en su estado maduro,
con corrientes ascendentes y descendentes. La célula @ es una célula joven, con sélo
corrientes ascendentes. El grupo puede durar mucho tiempo, formandose unas y di-
sipandose otras. Con frecuencia, el aire frio descendente de las células viejas impul-
sa hacia arriba masas himedas de aire y se reactiva la formacion de nuevas células.
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8.1. RELAMPAGOS, RAYOS Y TRUENOS

Estos fendmenos son manifestaciones visibles o audibles de la electrificacion de
la atmosfera.

En una atmdsfera en reposo se puede decir que la Tierra estd cargada negati-
vamente respecto al aire. En la atmdsfera hay cargas eléctricas libres, existiendo
siempre un campo eléctrico normalmente dirigido hacia abajo de 120 voltios por me-
tro en buen tiempo, mientras que bajo un cumulonimbus puede exceder de 1.000 vol-
tios por metro.

Las experiencias llevadas a cabo mediante globos aerostaticos a principio de los
afos treinta, revelaron la distribucién de las cargas eléctricas en una nube tormento-
sa, encontrdndose cargas positivas en su parte superior, asociado a temperaturas in-
feriores a los —20°C y negativas en su parte inferior, con temperaturas proximas a los
0°C, asf como pequeiias dreas de carga positiva, cerca de la base y en sus niveles me-
dios, asociadas, estas tltimas, a fuertes precipitaciones de lluvia y granizo.

© Rafael Ketelhohn

No se tiene certeza del mecanismo que hace que las cargas eléctricas se separen.
Se han estudiado y realizado infinidad de experimentos de los cuales han salido mu-
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chas teorfas, de las cuales hemos seleccionado tres que explican aceptablemente la
estructura eléctrica de las nubes tormentosas.

Teoria de la precipitacion. Segun la cual, el peso atrae hacia la superficie a las
gotas y a las piedras de granizo de tamafio mayor que, en su camino descendente a
través de la nube, chocan con gotas mds pequefias y cristales de hielo en suspension,
dando lugar a que las particulas mds pequefas se carguen positivamente y las parti-
culas mds pesadas negativamente. De esta forma la nube se carga negativamente en
su parte inferior a medida que las gotas mayores van cayendo y positivamente la par-
te superior al ascender dentro de la nube las particulas méds pequefias.

Teoria de la conveccion. Segun la cual, las corrientes ascendentes trasladan car-
gas positivas desde la base de la nube hacia la parte superior. Por otro lado las cargas
negativas creadas por la radiacion en la parte superior de la nube, que forman una es-
pecie de «capa apantalladora» se ven atraidas por la polaridad positiva de la superfi-
cie terrestre y las corrientes descendentes hacen que parte de esta carga negativa sea
transportada hacia la parte inferior de la nube.

Teoria tripolar. Segun la cual la estructura de una nube tormentosa no es dipolar
sino tripolar. Con una zona en el centro de la nube de unos pocos cientos de metros
de espesor, a unos 6.000 metros de altitud y con una temperatura aproximada de
—15°C, cargada negativamente y rodeada por otras dos zonas cargadas positivamen-
te. La zona superior, la mds grande cargada positivamente se extiende hasta el tope
de la nube, donde se observa una delgada capa cargada negativamente (la capa apan-
talladora). La zona inferior de la nube se encuentra cargada también positivamente.
Asf como la teoria de la conveccion presume que la carga positiva de la base de la
nube se debe a las «descargas en corona» que tienen lugar en los elementos puntia-
gudos de la superficie, esta teorfa indica que la estructura tripolar y por lo tanto la
carga positiva de la zona inferior de la nube se debe a la microfisica del intercambio
de cargas entre particulas de granizo blando (granizo pesado) y los cristales de hielo
y gotitas de agua sobreenfriadas. Cuando la temperatura de la nube es inferior a 15°C
el granizo blando que cae dentro de la nube, se carga negativamente, sin embargo
cuando la temperatura es superior es decir mds caliente, lo que ocurre en la zona in-
ferior de la nube, el granizo blando se carga positivamente.

Se sabe que en una atmdsfera clara y seca es necesaria una intensidad de campo
cercana a los tres millones de voltios por metro para que ocurra una descarga, pero
dentro de una nube, con solo medio millén de voltios es suficiente. Cantidad que se
alcanza facilmente dentro de la atmdsfera cargada de una nube. Una vez alcanzado
dicho nivel, la aparicién de un reldmpago es cuestion de segundos.

La descarga inicial se produce desde una pequeiia drea situada en la parte infe-
rior de la nube, cargada positivamente, hacia la masa que la rodea, con carga negati-
va. Pero esta carga negativa de la base de la nube, a su vez, se ve atraida hacia la masa
terrestre, cargada positivamente y el reldmpago describe su camino en el aire. La ac-
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cién no termina, pues una descarga positiva, practicamente simultdnea sale del sue-
lo, hacia la nube, es el rayo y esta energia de regreso, que sigue la misma trayectoria
establecida anteriormente en la bajada, da como resultado una fuerte detonacién s6-
nica el trueno, causado por la rdpida expansién y compresion del aire, calentado fuer-
temente al paso de la descarga eléctrica y que escuchamos con un cierto retraso de-
bido a que la velocidad de la luz es mayor que la velocidad del sonido.

A los rayos que se producen entre dos puntos de una misma nube o entre dos nu-
bes distintas se les llama reldmpagos.

Una forma aproximada de calcular la distancia en kilometros a que se encuentra
una tormenta de nosotros, es dividiendo entre tres (velocidad del sonido = 340 m/s),
los segundos que transcurren entre el reldmpago y el trueno.

© Rafael Ketelhohn
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Fuego de San Telmo

La diferencia de potencial eléctrico entre objetos en punta como, madstiles, para-
rrayos etc. en un barco y la base de una nube puede dar lugar a que se produzcan des-
cargas eléctricas mds o menos continuas de intensidad débil o moderada, entre dichos
objetos puntiagudos, manifestdindose como un resplandor que envuelve los extremos
de dichos objetos, desapareciendo con una explosién apagada.

8.2. LAATMOSFERA COMO MEDIO DISPERSOR

La radiacién electromagnética es una forma de energia observada tnicamente
cuando entra en interaccion con la materia. Las propiedades de la radiacién electro-
magnética se han explicado con dos teorias la ondulatoria, que la concibe como un
haz ondulatorio y la de particulas que la considera como una sucesion de unidades
discretas de energia, fotones o cuantos, con masa igual a cero. Ambos modelos son
vélidos aunque el modelo ondulatorio es el mds usado. Segun la teoria ondulatoria la
energia electromagnética se transmite de un lugar a otro siguiendo un movimiento ar-
monico y continuo a la velocidad de la luz, conteniendo los dos campos de fuerzas
ortogonales, eléctrico y magnético.

Las caracteristicas de este flujo de energia se describe por dos elementos: la lon-
gitud del onda (1) y la frecuencia (f). Ambos elementos estdn inversamente relacio-
nados C = Af, donde C es la velocidad de la luz, es decir, 300 millones de m/s.

El espectro electromagnético comprende desde las longitudes de onda més cor-
tas, (rayos gamma y rayos X) hasta las kilométricas. Para las primeras se usan las mi-
cras (um = 10° metros) y para las largas se utilizan los centimetro o metros.

La unica radiacién que perciben nuestros 0jos, es la radiacion visible entre (0.4
y 0,7 um).

Azul (0420,5 um)
Verde (0,520,6 um)
Rojo (0,6 20,7 um)

Sabemos, que si colocamos un prisma frente a un rayo de luz blanca, ésta se des-
compone en sus elementos o colores que lo conforman, que van desde el rojo al vio-
leta. La atmdsfera simplificando podemos decir, que actda como un prisma comple-
jo, al tener en suspensién moléculas de aire, agua en sus distintas fases, sal, polvo,
etc. Sus efectos dependen de la trayectoria a su paso por la atmdsfera.

Cuando la luz es dispersada por las moléculas del aire, estas lo hacen de forma
selectiva. La intensidad de la luz dispersada es inversamente proporcional a A" Esto
quiere decir, que el aire limpio dispersa mejor las ondas azules que las rojas y el re-
sultado es que nosotros vemos el cielo con un color azulado. Al atravesar la atmds-
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fera la Iuz en los ortos y ocasos recorre un camino dentro de la atmésfera mds largo
y son los colores célidos, el rojo y el amarillo, los que llegan con més fuerza, el re-
sultado son los amaneceres y atardeceres de tonalidades rojizas y amarillentas.

Arco iris

Es el arco luminoso que se observa al atravesar los rayos del Sol las gotas de agua
de una cortina de lluvia. Se pueden observar, algunas veces, varios arcos menos bri-
Ilantes dispuestos concéntricamente. Los arco iris se producen cuando la luz prime-
ro se refracta en las gotas de agua, dispersando el color blanco en toda la gama de co-
lores y luego se reflejan en la parte posterior de millones de gotas con dngulos
distintos. El color rojo aparece en la parte superior y el violeta en la inferior. En cier-
tas ocasiones los rayos se reflejan dos veces formandose un arco de iris secundario y
con los colores invertidos.

© Miguel Angel Ruiz Peldez

Arco iris

Aurora boreal

Es un fenémeno luminoso que se produce a una altura aproximada de unos 100 km
cuando los electrones de origen solar chocan contra los dtomos y moléculas de la at-
mosfera en la ionosfera, produciendo un resplandor que puede tomar distintas formas.

El viento solar escapa a través de las lineas de su campo magnético y llega has-
ta la Tierra. La Tierra tiene también su campo y las zonas donde hay una concentra-
cién mayor de magnetismo terrestre son los polos magnéticos. Las cargas que trans-
porta el viento solar al entrar en contacto con el magnetismo terrestre son aceleradas
en una trayectoria helicoidal y entonces emiten distintas radiaciones, entre otras la
visible en forma de «auroras boreales».
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Durante las tormentas magnéticas el resplandor puede desplazarse hacia el sur y
entonces puede ser observado en latitudes mds bajas. El color verde parece estar pro-
ducido por dtomos de oxigeno bajo ciertas condiciones muy especiales y a niveles
muy altos. La aurora roja que se ve en ocasiones también se produce por electrones
golpeando a los dtomos de oxigeno. Este fendmeno se observa principalmente en
Alaska, Canadd, Noruega, Islandia, Finlandia y norte de Rusia.

Aurora Boreal sobre Esja (Islandia)-Fredrik Holm

Rayo verde

Es un fenémeno 6ptico, que se debe al comportamiento de los rayos del Sol al
orto o al ocaso al atravesar la atmdsfera. Se manifiesta como un rayo luminoso en el
limbo superior del Sol justo en el momento de desaparecer. La refraccién atmosféri-
ca en estos momentos separa los colores y en su borde superior quedan por orden el
color violeta azul y verde. Como los dos primeros se difunden, es decir, se esparcen
en todas las direcciones, finalmente se observa solo el color verde (rayo verde).
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Halo

Entendemos por halo, un circulo luminoso, cuyo centro es el Sol o la Luna, ge-
neralmente blanquecino aunque puede tener otros colores del espectro. Se forman
por la refraccion y la reflexion de la luz del Sol o la Luna sobre los cristales de hielo

de las nubes altas.

© Ramén Baylina

Halo
Corona

Es un fotometeoro que se produce por difraccién con el sol y la luna, cuando entre
el foco luminoso y el observador se interpone una nube fina formada con pequefias go-
tas de agua, nunca cristales de hielo. La corona suele estar compuesta por una serie de
anillos concéntricos de color alrededor de estos astros, de radio no muy grande.

Corona lunar
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Espectro Brocken

Este fendmeno dptico recibe su nombre al ser observado por primera vez en las
montafias de Brocken, Alemania

Aparece cuando un sol bajo se encuentra detrds del observador y este, ve su fi-
gura alargada proyectada sobre la niebla. Un anillo brillante rodea a la figura como
una aureola, originado por la luz dispersada hacia atrds por las gotitas de agua.

Espectro Brocken
Espejismos

El origen de los espejismos no es otro que la estratificacién anormal de las capas
de la atmdsfera cercanas a la superficie, en funcién de su temperatura, que hace que
los objetos lejanos los veamos deformados o reflejados en lagos o espejos imagina-
rios. En estos casos el indice de refraccion varia notablemente de una capa a otra. Los
espejismos se producen cuando las capas en contacto con el suelo estdn muy calien-
tes o con inversiones térmicas.

— Espejismo en altura. Se produce cuando el aire sobre la superficie estd anor-
malmente frio, reduciéndose la densidad rapidamente con la altura. El indice
de refraccion varia y da lugar a que al curvarse los rayos luminosos, objetos
situados por debajo del horizonte sean vistos por un observador que no de-
biera poder verlos.

— Espejismo superior. Se produce en situaciones parecidas al anterior, es decir,
una rdpida disminucion de la densidad del aire con la altura, cuando debido a
la refraccidn, una imagen puede verse en el cielo, en posicidn invertida. Sue-
le aparecer cuando sobre una superficie relativamente fria, tiene lugar en ca-
pas mds altas una inversion.
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— Espejismo inferior Se produce generalmente en los desiertos cuando el exce-
sivo calor produce un enrarecimiento en la capa de aire situada por encima del
suelo, generalmente de un espesor no superior a dos metros. Las capas en con-
tacto con el suelo al estar muy calientes son menos densas que las superiores
El haz luminoso que sale de «A» al encontrarse con dicha capa recalentada se
curva hacia arriba sufriendo una reflexion, llegando al observador como si
procediera de un punto inferior simétrico al de origen. El observador debe en-
contrarse por encima de dicha capa. Un ejemplo de espejismo inferior es el
que observamos en la carretera un dia caluroso cuando esta parece un rio o
que estd mojada, cuando lo que estamos viendo es la proyeccién del cielo so-
bre la superficie, como si se tratara de un espejo.
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9.1. DEFINICION

Es el movimiento o traslacion de una masa de aire con respecto a la superficie de
la Tierra. También puede definirse como el aire en movimiento. S6lo vamos a consi-
derar como viento a la traslaciéon de masas de aire en sentido horizontal. La trasla-
cidén vertical no se conoce como viento, sino que responde a la denominacién de co-
rriente vertical o convectiva.

La creencia de que el viento responde a un flujo horizontal es bastante exacta.
Basta observar las dimensiones horizontales de la troposfera (40.000 km de exten-
sion alrededor de la Tierra) y las dimensiones verticales (17 km en el ecuador) para
suponer que los movimientos de las masas de aire tiendan a ser horizontales, y los
verticales ser considerados como simples fendémenos locales, convectivos u orogra-
ficos.

El origen inicial del viento no es otro que las variaciones de temperatura y pre-
sién que experimentan las diversas masas de aire. Existen un gran ntimero de causas
que intervienen en la formacidn del viento, siendo la primera la diferencia de presion
entre dos puntos de la atmdsfera.

9.2. MODO DE MEDIR EL VIENTO (Escala de Beaufort)
El viento se puede considerar como un vector fisico, en el que hay que definir su

direccidn e intensidad.

— Direccion. Es el punto del horizonte de donde sopla el viento. A este punto se
le denomina «barlovento», y al diametralmente opuesto, «sotavento». Para
medir su direccién se utiliza la «Rosa de los vientos».

El viento se denomina del punto cardinal de donde sopla, o bien, indicando el
nimero de grados que forma su direccion con el norte.
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— Intensidad. Se puede definir, como la presidon que ejerce sobre los objetos o
como, la velocidad a que se trasladan las particulas de la masa de aire consi-
derada.

Se puede medir en cualquier unidad de velocidad como:
millas/hora (nudos)-metros/seg-km/hora
1 nudo = 0,515 metros/seg = 1,852 kilémetros/hora

En el siglo XX el Almirante Beaufort ided la escala que lleva su nombre, para
medir la intensidad del viento, basdndose en el efecto que éste causa sobre ob-
jetos facilmente observables (banderas, humos, etc.).



Escala Beaufort

Cifra  Nombre Velocidad en Efectos del viento en alta mar
nudos metros/seg. >km/h
0 calma 1 00,2 1 Mar como un espejo
1 ventolina 1-3 03-15 15 Rizos como escamas de pescado pero sin espuma
2 flojito 4-6 1633 6-11 Pequefias olas, crestas de apariencia vitrea,
sin romperse
3 flojo 7-10 34-54 12-19 Pequeias olas, crestas rompientes, espuma de
aspecto vitreo aislados vellones de espuma
4 bonancible- 11-16 5579 20-28 Pequeias olas creciendo, cabrilleo numeroso y
moderado frecuente de las olas
5 fresquito 17-21 8,0-10,7 29-38 Olas medianas alargadas, cabrilleo (con salpicaduras)
6 fresco 22-27 108-38 39-49 Se forman olas grandes, crestas de espuma blanca
(salpicaduras frecuentes)
7 frescachon 28-33 139-17,1 50-61 El mar crece; la espuma blanca que proviene de las
olas es arrastrada por el viento
8 temporal 34-40 172-20,7 62-74 Olas de altura media y mas alargadas, del borde
superior de sus crestas comienzan a destacarse
torbellinos de salpicaduras
9 temporal 41-47 208-244 75-88 Grandes olas, espesas estelas de espuma a lo largo
fuerte del viento, las crestas de las olas se rompen en
rollos, las salpicaduras pueden reducir la visibilidad
10 temporal 48-55 245-284 89-102  Olas muy grandes con largas crestas en penachos,
duro la espuma se aglomera en grandes bancos y es llevada
por el viento en espesas estelas blancas en conjunto la
supeficie esta blanca, la visibilidad esta reducida
11 temporal 56-63 285326 103117 Olas de altura excepcional, (pueden perderse de
muy duro vista tras ellas barcos de tonelaje pequefio y medio),

mar cubierta de espuma, la visibilidad esta reducida

12 temporal
huracanado

masde 64 mdsde32,7 masde 118

Aire lleno de espuma, salpicaduras, mar cubierto
de espuma, visibilidad muy reducida

Para la fuerza de los vientos originados en los ciclones tropicales existe otra es-
cala, conocida como Saffir-Simpson, que veremos en el tema correspondiente.
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En las cartas meteoroldgicas el simbolo representativo de la intensidad del viento
consiste en una linea (indicadora de la direccién) que lleva agregado en su extremo unas
rayas o tridngulos, que indican segin su nimero y longitud la intensidad del viento.

9.3. COMPONENTES QUE INTERVIENEN EN SU FORMACION

— Diferencia de presion o gradiente horizontal de presion.
— Gravedad.

— Rotacion de la Tierra (Aceleracion de Coriolis).

— Curvatura de las isobaras (Aceleracion centrifuga).

— Rozamiento.

Diferencia de presion o gradiente horizontal de presion

El gradiente barométrico o diferencia de presidn entre dos puntos es la causa ini-
cial del viento. Tomemos como ejemplo la figura 1, donde aparece un cilindro de sec-
cién igual a la unidad de superficie. En la cara inferior (a) del cilindro tenemos una
presion de 1.028 mb y en la cara superior (b) 1.020 mb: la diferencia de presion es
8 mb. Entre las dos caras se crea una fuerza «G», que obliga a la masa de aire infe-
rior a trasladarse hacia la superior y en la direccién del eje, es decir, perpendicular a
las isobaras. Este vector «G» es tanto mayor cuanto mayor sea la diferencia de pre-
sién entre a y b y tanto menor cuanto mayor sea la distancia entre ellos, figura 2.

Figura 1 Figura 2

De lo indicado podemos extraer las siguientes conclusiones:

— La intensidad del viento es directamente proporcional a la diferencia de pre-
sién e inversamente proporcional a la distancia entre isobaras.

— La direccion del viento es perpendicular a las isobaras y en sentido de la ma-
yor a la menor presion.
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Este viento que estamos describiendo es un viento imaginario; para que no fuese
asf la Tierra no deberia girar sobre si misma, ni actuar ninguna otra fuerza, como la cen-
trifuga, la gravedad, el rozamiento. A este viento se le conoce como «Viento de Euler».

Gravedad terrestre

La atraccién de la Tierra, conforme a la ley de Newton, alcanza hasta los 40.000 km.
La materia que hay entre la superficie terrestre y esos 40.000 km de altitud es atraida,
es atmdsfera pesante. Pero ese peso es menor que el que corresponde a la atraccién
newtoniana, debido a que la fuerza centrifuga, que se origina con la rotacidn terrestre
y que incluye el aire que nos rodea, se compone con la de atraccion, resultando una
nueva fuerza, la de gravedad, cuya direccion es la vertical en cada lugar y que no se
dirige exactamente hacia el centro de la Tierra, aunque pasa por sus proximidades.

En los polos, la fuerza centrifuga es nula y la de gravedad es maxima e iguala la
de atraccion newtoniana. En el ecuador, sin embargo, la fuerza centrifuga es maxima
y la fuerza de gravedad resulta minima e igual a la diferencia entre la fuerza de atrac-
cién newtoniana y la fuerza centrifuga. El resultado es que el aire pesa,y pesa mas
sobre los polos que sobre el ecuador.

Aceleracion métrica

La Tierra no es plana ni es esférica, pero la supondremos asf para facilitar la ex-
plicacién siguiente: Sobre una superficie esférica no existen lineas rectas, y la dis-
tancia mds corta entre dos puntos es un arco de circunferencia. Por tanto, una masa
de aire que se mueva sobre una superficie terrestre o paralelamente a ella sigue una
trayectoria que obligadamente ha de ser un arco de circunferencia. Pero como en
todo movimiento circular, aparece una fuerza (fuerza centrifuga) que tiende a alejar
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a esa masa de aire del centro de giro. Tal fuerza se opone a la gravedad, haciendo que
ésta sea menor para la masa de aire que nos ocupa. Es decir, que por el solo hecho de
moverse paralelamente al suelo, el aire pierde peso; en otras palabras, aparece una
aceleracion vertical que conocemos como aceleracion métrica.

La aceleracion métrica actia independientemente de la rotacion de la Tierra, y
hace que el aire se eleve (pues le hace perder peso), salvo si el viento es del este, pues
en este caso el aire baja o cae como si aumentara su peso. Esto sucede asi porque el
aire (atmosfera terrestre) gira con la Tierra, ya que forma parte de ella. Si el viento es
del oeste, el giro del aire es mds rdpido que el giro de la Tierra y tiende a elevarse. Si
por el contrario el viento es del este, el aire gira mas despacio que el giro de la Tierra,
y un observador quieto sobre la superficie terrestre, al ir a mds velocidad, siente el
viento de cara; como la Tierra gira en el sentido contrario a las agujas del reloj, nota-
ria un viento del este. Como la fuerza centrifuga que origina la aceleracion métrica es
menor en este caso, la tierra lo atrae con mds fuerza y por esto pesa mds y cae.

Aceleracion de Coriolis

Imaginemos que desde el polo norte lanzamos un misil a un blanco situado en
una posicion «A» en el ecuador, como vemos en la figura. ;Qué ocurre? Que como
la velocidad de rotacion en el ecuador es de 1.667 km/h y en el polo cero, cuando el
misil llega al punto donde estaba situado inicialmente el blanco, éste se ha movido a
la posicién «B». Aparentemente, el disparo se nos ha desviado hacia la derecha.
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Pensemos en una masa de aire en el ecuador que se estd moviendo a 1.667 km/h.
Al desplazarse hacia el norte, I6gicamente se va acercando a circunferencias de me-
nor longitud, donde el aire de esa zona se mueve a menor velocidad y por lo tanto lo
adelanta, es decir, gira a la derecha.

A este desplazamiento hacia la derecha en el hemisferio norte, debido a que la
velocidad de rotacion de la Tierra es minima en los polos y médxima en el ecuador, se
le conoce como Fuerza de Coriolis.

Pardmetro de Coriolis = 2w senl

En donde : = velocidad angular de la Tierra
1 = latitud

Resumen: El aire por el solo hecho de moverse paralelo a la superficie terrestre
es desviado hacia la derecha en el hemisferio norte y a la izquierda en el hemisferio
sur. Si su componente es este, tiende a caer y si su componente es oeste, tiende a ele-
varse.

— Viento geostrofico

Supongamos una masa de aire en movimiento en una zona de isobaras paralelas
trasladdndose desde el punto «A» hacia el punto «B». En su desplazamiento, dicha
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masa de aire se ve sometida por un lado a la fuerza producida por la diferencia de
presion (gradiente), que actiia siempre en el sentido de la mayor a la menor presién,
y por otro a la fuerza de Coriolis, debida al giro de la Tierra, y que actia siempre per-
pendicular a la direccion del viento, hacia su derecha en el hemisferio norte y hacia
su izquierda en el hemisferio sur.

El movimiento de la masa de aire estard compuesto por la aceleracion constante
producida por la diferencia de presion y la aceleracién de Coriolis, que ird aumen-
tando a medida que aumenta la velocidad, desviando cada vez mds a la masa de aire
hacia la derecha, hasta llegar un momento en que soplard paralelo a las isobaras.

Formulas

70,7
Velocidad del viento geostrofico en nudos = —————— | Mapas de altura
N.sen @

Donde : N = grados de latitud que separan dos isohipsas consecutivas (de 60 m)

35,2
Velocidad del viento geostrdfico en nudos = N—(p Mapas de superficie
.sen

Donde : N = grados de latitud entre dos isobaras separadas 4 mb.

— Viento de gradiente

Asi como para estudiar el viento geostréfico suponiamos a las isobaras paralelas,
para el estudio del viento de gradiente se tiene en cuenta a las isobaras circulares.

Todos los cuerpos que se mueven siguiendo una trayectoria curva se ven so-
metidos a una aceleracion, la aceleracion centripeta ©, dirigida hacia su centro de
rotacion. Su valor es inversamente proporcional al radio de curvatura del flujo, y di-
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rectamente proporcional al cuadrado del mddulo de la velocidad, y se puede expre-
sar con la siguiente férmula:

donde C = aceleracion centripeta
m = la masa en movimiento
v = velocidad
r =radio de curvatura

La fuerza centripeta se considera a veces, por razon de utilidad, como una fuer-
za centrifuga que actia radialmente hacia fuera. El hecho de que la Tierra esté en-
sanchada en las proximidades del ecuador y achatada en los polos, es debido a su mo-
vimiento de rotacion.

La disminucién de la gravedad aparente, a medida que nos aproximamos al ecua-
dor, refleja el efecto de dicha fuerza, que actia contra la atraccion gravitatoria orien-
tada hacia el centro de la Tierra.

Cuando hemos estudiado el viento geostréfico, las isobaras eran rectas y las fuer-
zas que intervenian eran el gradiente horizontal de presién (G) y la fuerza de Corio-
lis (C). En el viento de gradiente, al ser las isobaras circulares, entra una nueva fuer-
za, la fuerza centrifuga ©.

Las fuerzas que actian sobre la particula (A) son:

* La fuerza debida al gradiente horizontal de presion (G). Perpendicular a las
isobaras y actuando en el sentido de la alta hacia la baja presion.

* La fuerza de Coriolis, que se opone al gradiente horizontal de presion e inten-
ta desplazar a la particula 90° hacia la derecha.

 La fuerza centrifuga que siempre es hacia afuera.

Hemisferio norte
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En una baja presion con isobaras mas o menos circulares, a la fuerza de Coriolis
se le une la fuerza centrifuga, y ambas se oponen al gradiente horizontal de presion,
por lo que la velocidad del viento calculada de esta forma es siempre menor a la ve-
locidad del viento geostréfico, en el que no aparecia.

En una alta presion con isobaras circulares, al sumarse la fuerza centrifuga al
gradiente horizontal de presidn, la velocidad del viento resultante es mayor que la
del viento geostréfico. La magnitud de esta aceleracidn es, en general, pequefia y
solo en situaciones en las que el viento se mueve a gran velocidad, siguiendo tra-
yectorias circulares, adquiere una importancia relevante. Existen dos casos muy
significativos: Los ciclones tropicales, proximos al ecuador, donde la fuerza de Co-
riolis es practicamente despreciable, y los tornados con sus vortices de un tamafio
muy pequefio. En estas situaciones, cuando el fuerte gradiente horizontal de pre-
sion proporciona la aceleracion centripeta necesaria para que el flujo sea parale-
lo a las isobaras, al movimiento se le denomina ciclostrdfico y al viento ciclos-
trofico.

Fuerza de rozamiento

Cuando el viento circula sobre el suelo, sufre un rozamiento o friccidén contra €l,
que le frena. Es decir, surge una aceleracidn tangencial y al viento resultante se le co-
noce como viento de equilibrio. Por dar una altura determinada, diremos que a par-
tir de los 1.000 metros, aproximadamente, la direccién del viento es paralela a las iso-
baras al desaparecer este efecto.

La fuerza de rozamiento en la atmdsfera se debe a la viscosidad del aire y donde
realmente es importante es en las proximidades del suelo. Tiene la misma direccion
que el vector velocidad y sentido opuesto.

En el esquema siguiente se ve como el viento, que es perpendicular a la fuerza
de Coriolis, no es paralelo a las isobaras como el viento geostréfico o de gradiente,
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sino que corta a éstas con un cierto dngulo que puede variar de 10 a 40°, o incluso
mads en zonas montafiosas, y que se dirige de las altas hacia las bajas presiones.

El efecto del rozamiento va disminuyendo con la altura, y su direccion y fuerza
van variando, siguiendo una trayectoria en espiral que se conoce con el nombre de
«espiral de Ekman».

Se conoce como «viento antitriptico» aquel en el que el rozamiento predomina
sobre los demds efectos, siendo por tanto despreciable el pardmetro de Coriolis.

9.4. CIRCULACION DE LOS VIENTOS EN LAS ZONAS DE ALTAS
Y BAJAS PRESIONES

Los vientos de un anticiclén giran en el sentido de las manecillas del reloj en el
hemisferio norte, haciéndolo en las depresiones en el sentido contrario. En la figura
se observa, cdmo los vientos no circulan paralelos a las isobaras sino que, a causa del
rozamiento, se desvian un cierto nimero de grados hacia la zona de mds baja presion,
siendo el dangulo mayor cuanto mayor es el rozamiento. Los vientos en altura (por en-
cima de los 1.000 metros aproximadamente) corren paralelos a las isobaras por ha-
ber desaparecido el rozamiento, existiendo por tanto el que llamamos viento de gra-
diente o viento geostréfico.

Circulacion Circulacion
ciclonica (H.N.) anticiclonica (H.N.)
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La circulacién de vientos en las zonas de alta y baja, no se limita tinicamente a
un plano, sino que, ademads de existir una circulacién de vientos en el plano horizon-
tal, también existe otra en el plano vertical. En una alta presion, el aire que se sepa-
ra del centro y que es expulsado hacia el exterior, tiene forzosamente que ser reem-
plazado por otro aire proveniente de las capas superiores, por lo que dard lugar a un
movimiento de aire dirigido hacia abajo, que recibe el nombre de subsidencia. En
una depresion, la acumulacién de aire en su centro, hace que se genere una ascen-
dencia vertical de aire.

La mencionada subsidencia hace que desaparezcan las nubes, razén por la cual
las zonas anticiclénicas disfrutan de cielo despejado mientras en las depresiones,
ocurre lo contrario, ya que las corrientes de aire ascendentes hacen que se formen nu-
bes de desarrollo vertical.

Como se ve en la figura siguiente, el aire se aleja del centro en los anticiclones y
se acerca en las depresiones. Decimos entonces que hay divergencia en los antici-
clones y convergencia en las depresiones. Pero esto ocurre al nivel del suelo, produ-
ciéndose lo contrario en altura. Se ve entonces que si en el suelo hay divergencia, en
altura hay convergencia y viceversa. Existird, por consiguiente, un nivel en el que
no habrd ni convergencia ni divergencia. Este nivel recibe el nombre de nivel de no
divergencia.

Anticiclon Depresion

La convergencia y la divergencia del aire puede tener lugar a lo largo de una li-
nea determinada y se representa de la forma siguiente:

OGN A
SV N N

Linea de convergencia Linea de divergencia
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9.5. CALCULO DE LA VELOCIDAD DEL VIENTO

En las cartas meteoroldgicas suele ir incluido en uno de los mérgenes un dbaco
que nos sirve para estimar la velocidad del viento, basdndose en la distancia que se-
para a dos isobaras consecutivas.

Utilizacion. Si queremos conocer el gradiente horizontal de presién y la ve-
locidad del viento en un punto entre dos isobaras, mediremos con el compds la dis-

137



tancia entre las dos isobaras. La escala de distancias nos dird el ntimero de millas y
dividiendo 4 entre dicha distancia obtendremos el gradiente horizontal de presion.
Para conocer la fuerza del viento, con la abertura del compds que corresponda a la
distancia medida, y entrando a la altura de la latitud correspondiente en el dbaco del
viento, nos cortard a una curva en cuyo extremo inferior estard indicada la velocidad
del viento geostréfico. Existen dbacos que facilitan dos intensidades, una para el
viento geostréfico y otra para el viento en superficie.

Ley de Buys Ballot

Christoph Heinrich Diedrich Buys Ballot (1817-1890) fue un meteorélogo ho-
landés que formul6 la siguiente ley: «En el hemisferio norte, puesto un observador
de espaldas al viento, las bajas presiones le quedan a la izquierda y las altas presio-
nes a la derecha». Esta ley habia sido deducida con anterioridad por el meteor6logo
americano William Ferrel, nacido en Bedford, Pennsylvania, 1817, y muerto en
1891. En 1858, Ferrel publicé en el Astronomical journal un articulo titulado «La in-
fluencia de la rotacion de la Tierra sobre el movimiento relativo de los cuerpos cer-
ca de la superficie», que entre otras cosas decia: «Si un cuerpo se mueve en cualquier
direccidn, se ve afectado por una fuerza debida a la rotacion de la Tierra, que le des-
via hacia la derecha en el hemisferio norte y a la izquierda en el hemisferio sur».

Finalmente la ley de Buys Ballot se modific6 para quedar de la siguiente forma:

«Puesto un observador de espaldas al viento, las bajas presiones en el H.N. le
quedan a la izquierda y un poco hacia delante, y las altas presiones a la derecha y un
poco hacia atrds». Este poco hacia adelante o hacia atrds depende de la distancia del
observador con respecto al centro de la baja. Si nos encontramos lejos del centro de
la borrasca el viento, como sabemos, forma un cierto dngulo con las isobaras, y para
un observador de espaldas al viento éste se encontrarfa a la izquierda y un poco ha-
cia delante; pero a medida que nos acercamos al minimo de presion, el viento va au-
mentando su fuerza, la fuerza centrifuga aumenta también y el viento puede llegar a
soplar, como ocurre en los ciclones, paralelo a las isobaras. En este caso, el centro de
la borrasca se encontraria al través nuestro.
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Viento verdadero y viento aparente

La determinacién del viento a bordo tiene el inconveniente de que el observador
no esté fijo, sino moviéndose a una velocidad determinada. Por ello, el viento que se
observa a bordo no es el viento real, sino el viento aparente. El viento aparente es la
resultante de la velocidad del viento real y la velocidad del barco.

Sumando a la velocidad del barco la velocidad del viento real si este sopla de
proa, o restando la velocidad del barco a la del viento real si sopla de popa, tendre-
mos la velocidad del viento aparente. Pero lo normal es que el viento real sople de
una direccion cualquiera, y teniendo en cuenta el cardcter vectorial del viento, pode-
mos decir que el viento aparente es la diferencia vectorial entre el vector viento real
y el vector velocidad del barco, que podemos calcular graficamente.

Supongamos un buque navegando al rumbo S60W con una velocidad de 15 nu-
dos que aprecia un viento aparente (Va) del N1IOW y 20 nudos. Trazaremos desde el
extremo del vector del rumbo una paralela al vector del viento aparente y de su mis-
ma magnitud. Uniendo el centro del buque, con el extremo del vector viento aparen-
te obtendremos el vector viento real (Vr). Analiticamente lo podemos calcular por los
teoremas del coseno y del seno.

Vr2 = Vb? + Va2 — 2VbVa x cos a
sen B = Vb/Vr x sen o

donde : Vr = Velocidad viento real
Vb = Velocidad del buque
Va = Velocidad viento aparente

Vr2 = Vb? + Va? — 2VbVa x cos o

Vrz =152 + 20— 2 x 15 x 20 x cos 110° = 830,21
Vr = 28,81

sen B = Vb/Vr

sen o = 15/28,81 x sen 110° = 0,48925

Q0. {7
?/i;riz ve:Zadero { v = 28,81 nudos
direcciéon = N29°-17’E

9.6. EFECTOS DEL RELIEVE TERRESTRE EN EL VIENTO

Distinguiremos dos efectos: efecto dindmico (turbulencia orogréfica) y efecto
térmico (brisas orograficas).

Turbulencia orogridfica

El influjo de una montaiia sobre una corriente de aire que sopla perpendicular-
mente a ella se ve en la figura. Las lineas de corriente mds proximas al suelo pier-
den su horizontalidad al remontar la ladera. Este efecto se manifiesta hasta una al-
tura sobre la montafia (un tercio de su elevacidn) a partir de la cual el régimen sigue
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siendo horizontal. Ello implica un estrechamiento de los filetes fluidos sobre la cima
de la montafia (equivalente al efecto Venturi) que produce un aumento de la veloci-
dad del viento en la ladera de barlovento. En la ladera de sotavento evidentemente
hay descendencia, el régimen deja de ser laminar y se producen remolinos, es decir,
turbulencia.

Si el viento se dirige hacia una isla o montaiia aislada, la zona perturbada suele
ser igual al didmetro de la isla o montafia, si la elevacién es al menos de un décimo
de dicho didmetro.

Otros elementos del relieve que influyen en el viento son los bosques y los rios.
Los bosques, con cielo descubierto, producen un movimiento descendente del aire;
pero si el cielo estd cubierto, su efecto es similar al de una pequefia montafia. Los rios
producen descendencia sobre ellos a causa del menor rozamiento.

Brisas orogrdficas

Durante el dia se calienta mds las laderas donde da el sol, que en el valle, produ-
ciéndose un centro de baja presion sobre la ladera y el viento soplard hacia la mon-
tafia (brisa de valle). De noche se enfria mas deprisa la ladera que el valle produ-
ciéndose el efecto contrario (brisa de montafia).A estos vientos se les conocen
también como anabdticos (ascendentes) y catabdticos (descendentes).
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Terrales y virazones

Conocidos como régimen de brisas, son los vientos, que en ausencia de gradien-
te de presion bien definido, van de la tierra al mar (terral) y de la mar a tierra (vira-
z6n), provocados por el calentamiento desigual del mar y de la tierra.

El terral o brisa terrestre se produce en las horas nocturnas, al perder la tierra por
irradiacién mds calor que la mar, a causa de su capacidad calorifica menor. El aire
que reposa sobre la tierra estd mds frio que el que reposa sobre la mar, produciéndo-
se una baja presion relativa sobre la mar, al ser menos denso el aire situado encima
de él, y por consiguiente el gradiente de presion se dirigird hacia la mar.

El virazén o brisa marina se produce en las horas diurnas, mediante el proceso
contrario. La tierra se calienta mds deprisa que la mar, engendrdndose una baja rela-
tiva sobre tierra.

El fendmeno de brisas es pues periddico, con alternancia de 12 horas.

El régimen de brisas es muy notable en las regiones tropicales, donde la acelera-
cién de Coriolis es muy débil y el viento de gradiente muy poco definido.

El virazén no suele penetrar en tierra mds alld de 30 km y el terral penetra ain
menos en la mar.

El efecto Foéhn

Se llama efecto Foéhn al fenémeno originado por el viento que desciende por una
ladera montafiosa, después de haber ascendido por la opuesta, y que presenta unas
caracteristicas de sequedad y calentamiento con respecto al ascendido por la ladera
opuesta.
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Supongamos un viento hiimedo, con 30°C de temperatura, que incide perpendi-
cularmente sobre una montafia de 2.000 metros de altura, y que el nivel de conden-
sacion de dicha masa de aire se encuentra a 300 metros.

El aire, al remontar la ladera, comienza a enfriarse con arreglo al gradiente adia-
batico seco, al no estar saturado. A partir del nivel de saturaciéon (300 metros) co-
mienza a formar nubes (nubes de estancamiento) y el aire se enfriard con arreglo al
gradiente seudoadiabdtico, que como sabemos es menor que el adiabdtico.

Supongamos al gradiente seudoadiabdtico =0,6°C por 100 metros
gradiente adiabatico = 1°C por 100 metros

Ascenso: En los primeros 300 m se enfria 3x 1°C=3°C
En los siguientes 1.700 m se enfria 17 x 0,6°C = 10,2°C

Enfriamiento total =13,2°C
La temperatura del aire serd (cima)  30°C —13,2°C =16,8°C

Descenso: (Efecto Foehn) lo hard de acuerdo al gradiente adiabdtico seco al no
estar el aire saturado, calentandose.

Calentamiento del aire(descenso) 20 x 1°C=20°C
Temperatura final del aire 16,8°C +20°C = 36,8°C

Es decir el aire estd entre 6 y 8°C mds caliente a sotavento que a barlovento y
completamente seco.
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10.1. EQUILIBRIO

El equilibrio en los sistemas puede tomar tres formas diferentes:

— Equilibrio estable.
— Equilibrio inestable.
— Equilibrio indiferente.

Un cuerpo estd en equilibrio estable cuando al ser sacado de €l por una accién
cualquiera vuelve a recuperar su posicion inicial si tal accion cesa.

Este mismo cuerpo tiene equilibrio inestable cuando al cesar dicha accién no re-
cupera la posicién inicial.

Por dltimo este cuerpo tendrd equilibrio indiferente si al cesar la accién contintia
en equilibrio en la posicién desplazada.

Un cono de revolucién apoyado sobre una superficie plana nos puede servir de
ejemplo.

En la posicion (a), si desplazamos el cono apoyando con un dedo su vértice y sol-
tamos el cono, recuperard su posicién inicial.

En la posicion (b), si movemos el cono, pierde éste su posicion (equilibrio) y ya
no recupera su posicion.

En la posicién (c), si movemos el cono, éste permanecerd en equilibrio al cesar
la fuerza.
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10.2. ESTABILIDAD EN LA ATMOSFERA

En la atmésfera también podemos observar estos tres tipos de equilibrio, y la in-
tensidad de las corrientes verticales ascendentes o descendentes dependen principal-
mente del tipo de equilibrio.

Hay estabilidad propiamente dicha cuando una masa de aire se resiste a mover-
se verticalmente y si lo hace vuelve rdpidamente a su posicion inicial.

Una masa de aire es inestable, cuando al ser desplazada verticalmente, por una
fuerza determinada, contintia su movimiento sin volver a su posicién inicial.

Una masa de aire tiene equilibrio indiferente, cuando al cesar la fuerza que la ha
desplazado, continda en equilibrio en dicha posicion.

Asi como en el ejemplo del cono, éste se mueve por el efecto de una fuerza, en
la atmdsfera, las masas de aire generalmente se mueven por razones termodindmicas.

Una masa de aire se resistird a moverse verticalmente si estd mas fria, y, por tan-
to, es mas densa que el aire que la rodea, y en el caso de que sea forzada a moverse,
volverd a su posicién inicial. Sin embargo, si esta masa es mds ligera, es decir, mds
caliente que el aire que la rodea, cualquier empuje, por pequefio que sea, serd sufi-
ciente para hacerla elevarse hasta un lugar donde tenga la misma o mayor densidad
que el aire que la rodea.

Como consecuencia, la estabilidad de la atmodsfera viene determinada basica-
mente por estos dos factores:

1) La variacion de temperatura con la altura en el aire que rodea a la masa de aire
que asciende o desciende.

2) La variacidon de temperatura que experimenta en si misma la masa que se
mueve verticalmente.

Procesos adiabdticos

Supongamos un cilindro cuya seccidn es la que se representa en la figura.

Material aislante
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En él hay un gas cualquiera encerrado en su interior y el émbolo se desliza sin
rozamiento con las paredes. Imaginemos que las paredes del cilindro estan hechas de
una materia aislante del calor, es decir, el gas no puede recibir ni ceder calor alguno
del exterior. Si movemos el émbolo hacia abajo, el gas se comprime sin variacién de
calor, pero el trabajo realizado eleva la temperatura del gas. Si movemos el émbolo
hacia arriba, el gas se expansiona sin variacion de calor y su temperatura desciende.
Cualquier proceso que se produzca de tal manera que, aunque el gas cambie de vo-
lumen, presién o temperatura, no experimenta variaciones en su cantidad de calor, se
Ilama «proceso adiabdtico».

Si una particula de aire se mueve verticalmente de forma que no ceda ni tome ener-
gfa calorifica, la presion y la temperatura variardn adiabaticamente. Si la particula se
eleva, se acercard a una zona donde la presion es mds baja, y aparece entonces un gra-
diente de presion entre la particula de aire y su nuevo entorno; para igualar las presio-
nes la particula trata de dilatarse. Para esto, la particula realiza un trabajo contra el aire
que le rodea, a expensas de la energia cinética de sus moléculas. Reducir la energia ci-
nética de las moléculas supone reducir su temperatura y, si no hay intercambio de ca-
lor entre la particula y su entorno, a dicho proceso se le llama enfriamiento adiabatico.
Si la particula de aire desciende, su temperatura aumenta al comprimirse.

Procesos seudoadiabdticos

Cuando una particula de aire con humedad se eleva y alcanza alturas donde la
presion es menor, se enfria adiabaticamente y el vapor de agua se condensa, forman-
do goticulas de agua (nubes). Durante el proceso de la condensacion, se libera ener-
gia calorifica que estaba utilizando para mantener el agua en la fase de vapor. Esta
energia calorifica liberada, llamada calor latente, es absorbida por las moléculas de
aire que tiene alrededor, dando lugar en la particula a una variacién no adiabdtica,
«seudoadiabdtica», de temperatura. Este calor liberado acrecienta la fuerza ascen-
sional del aire que se esta elevando, pudiendo dar lugar a una entrada de aire mas
fuerte desde la superficie.
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Resumiendo, podemos decir que las evoluciones que se efectiian a calor cons-
tante, es decir, sin intercambio de energia del sistema que evoluciona con el medio
exterior, reciben el nombre de adiabéticas.

Los procesos de las masas de aire que ascienden o descienden dentro de la atmos-
fera son adiabdticos, ya que extraen de si mismas la energia necesaria para sus movi-
mientos, a los cuales estd ligado el tiempo en forma de nubes, lluvia, tormentas, etc.

Definiciones

— Gradiente térmico vertical. Gradiente térmico vertical es la variacion de la
temperatura con la altura.

— Gradiente térmico vertical medio. El valor medio en la troposfera del gra-
diente térmico vertical es 0,65°C cada 100 metros. Este es el valor para una
atmosfera standard. En la prictica, el gradiente vertical de temperatura puede
diferir considerablemente de este valor.

— Gradiente adiabdtico seco. Es la variacion de temperatura con la altura para
una masa de aire que se desplaza verticalmente, si esta masa de aire perma-
nece «seca», es decir, sin llegar a la saturacién. La variacion de temperatura
es de 1°C cada 100 metros.

— Gradiente adiabdtico saturado. Hemos visto anteriormente que si una masa de
aire asciende adiabaticamente, se enfria. Si esta masa contiene vapor de agua,
el descenso de temperatura hace que la humedad relativa aumente, y la con-
densacion del vapor se producird cuando la temperatura en el descenso al-
cance el punto de rocio o punto de saturacion.

Si la masa que asciende estd sin saturar, su temperatura disminuye 1°C cada
100 metros, siguiendo el gradiente adiabdtico seco.

Supongamos una masa de aire a una temperatura de 25°C sobre la superficie,
y supongamos que su punto de rocio es 19°C. Al alcanzar la masa de aire los
600 metros, la temperatura tendrd 19°, es decir, el punto de rocio, y se realiza
la condensacion. La altura a que se produce la condensacion se llama «Nivel
de condensacion». Si la masa de aire sigue subiendo, lo hace ya condensén-
dose el vapor. Pero sabemos que en el proceso de condensacion se libera una
cierta cantidad de calor llamado «calor latente». Como consecuencia, la masa
de aire que sube a partir del nivel de condensacién ya no se enfria tanto como
un grado cada 100 metros, sino que, debido a su calor latente desprendido, el
enfriamiento es menor.

Resumiendo: Se llama gradiente adiabdtico saturado a la variacion de tempe-
ratura con la altura en el aire que asciende saturado.

El valor del gradiente adiabdtico saturado no es una razén constante. En ni-
veles bajos es aproximadamente de medio grado por 100 metros, aumentan-
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do a niveles altos, en los que va aproximandose al gradiente adiabdtico seco,
es decir, un grado cada 100 metros.

2.000 m

Graljente hdiabgtico shturad

1.500 m

Grddientq adialjdtico feco

1.000 m

Nivel de condlensadion \

500 m

t—— 150 10° -5° 0° 5° 10° 15° 20° 25° 30°

10.3. CRITERIOS PARA DETERMINAR LAS CONDICIONES DE
ESTABILIDAD DE UNA MASA DE AIRE

El conocimiento de las condiciones de estabilidad de una masa de aire, se basa en
la comparacion del gradiente vertical de temperatura que existe sobre un lugar en un
momento dado, con los gradientes adiabéticos seco y himedo, o dicho de otra mane-
ra, por la diferencia de temperaturas entre una porcion de aire y el aire circundante.

Estabilidad del aire seco

a) Estabilidad: Supongamos que disponemos de la siguiente informacion, su-
ministrada por un sondeo:

Superficie = 10°C
1.000 metros = 6°C
2.000 metros = 0°C

Con estos datos en un gréfico trazamos la curva AB, que llamaremos «curva de
estado» de la atmdésfera.

Si a una burbuja de aire no saturado la obligamos a ascender en el seno de la at-
mosfera, se dilatard por expansion y su temperatura descenderd, segiin hemos visto
antes, a razon de 1°C cada 100 metros; es decir, obedeciendo al gradiente adiabdtico
seco. Por consiguiente, la masa de aire subird de acuerdo con la curva AC. A 1000
metros de altura, la masa seca que sube alcanza una temperatura de 0°C (de acuerdo
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con la razén 1°C/100 metros). Como esta temperatura de 0°C es inferior a 6°C, tem-
peratura del aire que la rodea, quiere decir que la burbuja de aire es mds densa que el
aire que la rodea, es decir, tiende a ser parada en su movimiento ascendente. Si sigue
subiendo, al llegar a 2.000 metros de altura su temperatura es de —10°C (1°C/100 me-
tros), mientras que el aire que la rodea estd a 0°C; es decir, la masa se resiste a mo-
verse hacia arriba. Todo esto significa que la masa de aire es estable.

Hay estabilidad en el aire seco cuando la curva de estado tiene mayor pendien-
te que la adiabdtica seca.

2.000 m

1.000 m

Superficie

En una condicién estable, los movimientos verticales practicamente desapare-
cen. Cuando las condiciones son de una gran estabilidad, el aire frio pr6ximo a la su-
perficie tiene por encima una capa de aire cdlido. A esta condicidn se la conoce como
inversion térmica; no permite movimientos verticales del aire y suele dar lugar a que
se produzcan concentraciones de aire contaminado en el ambiente.

b) Inestabilidad: Supongamos ahora que el sondeo presenta los siguientes datos:

Superficie = 10°C
1.000 metros = -2,5°C
2.000 metros = -15°C

Trazamos la curva de estado AD en la misma figura anterior. Como también en
este caso se trata de una masa de aire seco que asciende, lo hace segun el gradiente
adiabatico seco; es decir, 1°C cada 100 metros.

A 1.000 metros, la masa de aire que sube estd a una temperatura de 2°C mientras
que ahora el aire que la rodea esta a —2,5°C. A 2.000 metros de altura, la masa as-
cendente estd a —10°C y el aire que la rodea a —15°C. En ambas alturas la masa que
sube estd mds caliente que el aire que la rodea y, por tanto, hay inestabilidad.
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Hay inestabilidad en el aire seco cuando la curva de estado tiene menor pen-
diente que la adiabdtica seca.

2.000 m

1.000 m

Superficie

Hay inestabilidad cuando la porcién o burbuja de aire que se eleva sigue estando
mads cdlida que el aire que le rodea. Vemos en la figura que la diferencia de tempera-
turas entre el gradiente vertical de temperatura (curva de estado) y el gradiente adia-
batico seco aumenta con la altura. El grado de inestabilidad dependera de la diferen-
cia entre los dos gradientes. Las condiciones de inestabilidad mds comunes se
producen en dias soleados, con mucha insolacidn y poco viento. La Tierra se calien-
ta rdpidamente y transmite parte de este calor a la capa de aire en contacto con ella;
éste se vuelve menos denso que el aire que le rodea y se eleva.

Estabilidad del aire saturado

a) Estabilidad: Supongamos un sondeo como este:

Superficie = 15°C
1.000 metros = 12,5°C
2.000 metros = 10°C

Pasados estos datos a un gréfico, obtenemos la curva AB de la figura. Si una
masa de aire, que suponemos saturado, se pone en movimiento ascendente, se va di-
latando por expansion y desciende su temperatura a razén de 0,5°C por 100 metros,
que es el gradiente adiabdtico saturado (curva AC). Su temperatura a 1.000 metros
serd 10°C, y a 2.000 metros 5°C, mientras que el aire que la rodea a la misma altura
es de 13°C y 10°C respectivamente; es decir, la masa saturada que sube es mds den-
sa que el aire que la rodea y tiende a ser frenada; por consiguiente, hay estabilidad.

Hay estabilidad del aire saturado cuando la curva de estado tiene mayor pen-
diente que la adiabdtica saturada.
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2.000 m

1.000 m

Superficie

b) Inestabilidad: Si el sondeo ahora es:

Superficie = 15°C
1.000 metros = 7°C
2.000 metros = 0°C

Hay inestabilidad del aire saturado cuando la curva de estado tiene menor pen-
diente la adiabdtica saturada.

2.000 m

1.000 m

Superficie

Caso particular: (Aire seco estable-Aire saturado inestable)

Supongamos un sondeo como este:

Superficie = 10°C
1.000 metros = 4°C
2.000 metros = -3°C
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Sean AD y AB las adiabadticas seca y saturada, respectivamente. En el caso de que
la masa que sube sea seca, aplicamos la regla para el aire seco, y vemos que la curva
de estado tiene mayor pendiente que la adiabdtica seca; es decir, habrd estabilidad.
En cambio, si la masa que sube estd saturada, tenemos que aplicar la regla para el aire
saturado, y entonces vemos que la curva de estado tiene menor pendiente que la adia-
bdtica saturada, y, por consiguiente, habrd inestabilidad.

2.000 m

1.000 m

Superficie

Condicion indiferente

Cuando el gradiente vertical de temperatura (curva de estado), es el mismo que
el gradiente adiabdtico seco, la atmésfera se encuentra en estabilidad neutral. Estas
condiciones atmosféricas no estimulan ni inhiben los movimientos verticales del
aire. Suele presentarse esta condicidn en dias ventosos o con el cielo cubierto, que
impide el calentamiento o enfriamiento fuerte de la superficie terrestre.

2.000 m

1.000 m

Superficie
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Inestabilidad condicional

Supongamos una burbuja de aire no saturado, que se ve obligada a ascender por
una montafia. Al elevarse, su temperatura disminuye a razén de 1°C x 100 metros
(gradiente adiabdtico seco) mientras el aire no estd saturado (AM), pero al alcanzar
el nivel de condensacién (M) el aire se satura y el descenso de temperatura con la
altura a partir de este punto es de 0,5°C x 100 metros (gradiente adiabdtico satu-
rado).

Podemos observar que desde el punto de partida (A) hasta el punto (N), el aire
que asciende (burbuja) es estable, mds frio que el aire que le rodea, pero a partir de
este punto (N) el aire que asciende tiene mayor temperatura que el aire que le rodea
y existe inestabilidad (inestabilidad condicional). Es decir, que la inestabilidad con-
dicional se produce cuando la curva de estado tiene una pendiente mayor que la adia-
bética seca pero menor que la adiabética saturada. Este nivel (N) es conocido como
nivel de libre conveccion y, una vez alcanzado, la masa de aire (burbuja) no necesi-
ta de causas externas para moverse.

Inversion

La inversion se produce cuando la temperatura del aire aumenta con la altura. Po-
demos encontrar cuatro tipos de inversiones.

— Inversion por radiacion. Se produce por un enfriamiento rapido de la super-
ficie terrestre, que da lugar a que la capa de aire en contacto con ella también
se enfrie. Si este aire se enfria a una temperatura inferior a la de la capa supe-
rior, la atmdsfera se vuelve muy estable ya que el aire célido impide los mo-
vimientos verticales. Se producen entre el atardecer y el amanecer, con poco
viento y cielo despejado y suelen ser de poca duracién, ya que estas mismas
condiciones dan lugar durante el dia a una gran inestabilidad.
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— Inversion por subsidencia. Se produce este tipo de inversion en los sistemas
de alta presion al calentarse el aire a medida que desciende. Por regla general,
este calentamiento se produce con un gradiente mds acelerado que el gra-
diente térmico. Generalmente, durante el dia este tipo de inversién se en-
cuentra unos cientos de metros sobre la superficie, para descender, puede que
hasta el suelo, por la noche debido al enfriamiento de la superficie y del aire
en contacto con ella.

— Inversion frontal. En los sistemas frontales puede ocurrir que, al elevarse, el
aire calido «entrampe» al aire frio que queda por debajo, produciéndose la in-
version. Este tipo de inversion ocurre més a menudo en los frentes calidos, ya
que éstos se desplazan a una velocidad menor, y es mds intensa contra mayor
sea el contraste de temperaturas de las masas de aire. Su duracion es peque-
fia, ya que, al moverse el frente horizontalmente, su efecto contrarresta la fal-
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ta de movimientos verticales. Si el frente se convierte en estacionario, la in-
version puede alargarse en el tiempo.

— Inversion por adveccion. Este tipo de inversion se produce cuando una masa
de aire cdlido se mueve por encima de otra mds fria, generalmente que ha sido
enfriada por conduccion con la superficie.

10.4. DIAGRAMA AEROLOGICO (Diagrama de Stuve)

Es la principal herramienta que usan los meteordlogos para el andlisis de la esta-
bilidad atmosférica.

En la pagina de la Universidad Wyoming (Internet), se pueden obtener estos dia-
gramas gratuitamente todos los dias, de muchos de los observatorios del mundo,
como el que se incluye en la siguiente pagina.

Con este diagrama se pueden realizar estudios sobre las caracteristicas de las ma-
sas de aire por niveles, el establecimiento del nivel de formacién de las nubes, el es-
tablecimiento del techo de la nube, altura a la que se producird precipitacion de nie-
ve, etc.
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Station information and sounding indices

Station number: 8023
Observation time: 031225/1200
Station latitude: 43 .48

Station longitude: —3.80
Station elevation: 59.0
Showalter index: 8.15

Lifted index: 12.29

LIFT computed using virtual temperature:

12.27
SWEAT index: 53.03
K index: -9.50
Cross totals index: 7.90
Vertical totals index: 28.90
Totals totals index: 36.80

CAPE using virtual temperature: 0.00

Convective Inhibition: 0.00

CINS using virtual temperature: 0.00

Bulk Richardson Number: 0.00

Bulk Richardson Number using CAPV: 0.00

Temp [K] of the Lifted Condensation Level:
275.15

Pres [hPa] of the Lifted Condensation Level:
898.79

Mean mixed layer potential temperature:
283.69

Mean mixed layer mixing ratio: 4.98

1000 hPa to 500 hPa thickness: 5556.00

Precipitable water [mm] for entire sounding:

Convective Available Potential Energy: 0.00 8.89

Las lineas azules horizontales son niveles de presion-altitud, y las verticales
ofrecen los intervalos de temperatura. La curva negra gruesa de la derecha indica el
perfil vertical de temperaturas, y la de la izquierda el perfil de temperatura del Pun-
to de Rocio. La diferencia entre la temperatura y el Punto de Rocio da una medida
de la humedad relativa.
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10.5. EJERCICIOS

1. El 26-01-2005 a las 06:00 horas, mediante sondeo se tomaron los siguientes

datos:

Superficie = +17°C 1.500 m = +4°C
500m = +12°C 2000 m = +0°C

1000m = +9°C 2500m = -3°C

Suponiendo una masa de aire en superficie que alcanza su temperatura de dispa-
ro de 18°C y comienza a elevarse; conociendo asimismo que el nivel de condensa-
cién de dicha masa estd en los 1.100 metros, y que a partir de dicha altura su gra-
diente adiabatico saturado es de 0,5°C x 100 metros, se pide:

1.- Representacion grafica.
2.- Condiciones de estabilidad de la masa que asciende a 300, 500, 1.000,1.200
y 2.200 metros.
3.- ;Qué entendemos por proceso adiabdtico?
4.- ;| De qué dos factores bdsicos depende la estabilidad de la atmdsfera?
5.- Define: a) Gradiente térmico estdtico o gradiente vertical de temperatura
(valor aproximado).
b) Gradiente adiabético seco (valor aproximado).
¢) Gradiente adiabdtico saturado (valor aproximado).
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2. El22-07-2005 a las 13:00 horas, mediante sondeo, se tomaron los siguientes

datos:

Superficie = +22°C 800 m = +20°C
500 m = +18°C 1.000 m = +14°C
600 m = +20°C 2000m = +7°C
700 m = +21°C 2500m = +2°C

Suponiendo una masa de aire en superficie con una temperatura de 23°C, que se
ve obligada a ascender por la ladera de una montafia; conociendo asimismo que el ni-
vel de condensacion de dicha masa estd en los 1.000 metros y que a partir de dicha
altura su gradiente seudoadiabatico es de 0,5°C x 100 metros, se pide:

1.- Representacion gréfica.

2.- Condiciones de estabilidad de la masa que asciende a 300, 500, 1.200, 1.800
y 2.200 metros.

3.- (Cudl es el nivel de libre conveccién en metros?

4 .- (A qué altura se encontrard la base de las nubes?

5.- {Qué entendemos por inversion térmica? ;Qué efectos produce? Sefiala una
inversién térmica en el grafico.

6.- {Qué entendemos por temperatura virtual, y qué mide esta temperatura real-
mente?

7.- { Qué entendemos por equilibrio indiferente? Sefiala una situacion o varias de
equilibrio indiferente en el grafico.
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11.1. ESQUEMA DE LA CIRCULACION GENERAL
ATMOSFERICA

Teoria unicelular (Halley) siglo XVII

Halley se basé tnicamente en causas térmicas, no teniendo en cuenta los efectos
de la rotacién de la tierra y Coriolis. Las altas temperaturas del ecuador provocan un
ascenso del aire (chimenea ecuatorial), que produce un vacio en la superficie, que es
rellenado por el aire procedente de las masas polares. En altura y sobre el ecuador, el
aire ascendente se enfria, generandose una corriente en altitud ecuador-polo, que es-
tablece el equilibrio. De esta forma se crea una célula tinica en cada hemisferio.

Hadley siglo XVIII

Retorna la teorfa de la «chimenea ecuatorial» de Halley, pero teniendo en cuen-
ta la desviacion de Coriolis, de tal forma que ni los vientos que parten del ecuador al-
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canzan los polos, al desviarse hacia la derecha en el H.N. y a la izquierdaen el H.S.,
ni los vientos que fluyen hacia el ecuador proceden de los polos, sino de las altas sub-
tropicales. Evidentemente esta teoria no se puede explicar inicamente basdndose en
causas térmicas, ya que no existe una variacion térmica suficiente entre el Ecuador y
los trépicos. Hadley observa por lo tanto la existencia de células independientes in-
tertropicales.

Teoria tricelular

Se explica partiendo de la existencia de grandes centros baricos que originan una

circulacién meridiana, que luego es desviada por la fuerza de Coriolis, desde los
grandes centros de altas presiones (A), que son zonas de divergencia en superficie,
hacia los centros de bajas presiones (B), que son zonas de convergencia.
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— Circulacion en superficie

Desde las altas subtropicales (A) hacia las bajas ecuatoriales [Zona de Con-
vergencia Intertropical (ITCZ)] fluyen los vientos de componente este (NE y
SE), los alisios. Desde las altas subtropicales (A) hacia las bajas subpolares
(B) encontramos vientos de componente oeste (SW y NW) en latitudes me-
dias: son los vientos de poniente. Desde las altas polares (A) hacia las bajas
subpolares (B) encontramos vientos de componente este: son los «levantes de
las altas latitudes».

Nos encontramos pues que en superficie tenemos cuatro zonas con vientos de
levante y dos zonas con vientos de poniente.

Circulacion en altitud

* Sobre las franjas de bajas presiones (B), en superficie se produce un as-
censo de aire y en altitud una divergencia.

* Sobre las franjas de altas presiones (A), en superficie se produce diver-
gencia, luego tenemos descenso de aire y por tanto en altura habrd con-
vergencia.



* En altitud, por lo tanto, el sentido es inverso al de superficie.

* En la zona ecuatorial, en altitud el viento tendrd una componente oeste (SW
y NW) respectivamente, segin estemos en el hemisferio norte o sur.

* En latitudes medias, la componente del viento deberia ser del este (NE y
SE) respectivamente en los hemisferios norte y sur, aunque como veremos
mds adelante no ocurre asi.

* Y finalmente en la zona subsolar, la componente del viento en altura serd
también del oeste.

Teoremas de Bjerknes

Este meteordlogo noruego establecié dos teoremas sobre los movimientos del
aire, tanto a escala pequefia como grande, que contribuyen a comprender mejor la cir-
culacion general de los vientos y que dicen asi:

1) Silos gradientes de presidn y temperatura tienen direcciones distintas, se crea
energia que obliga al aire a moverse en el sentido que va del extremo del vec-
tor gradiente de presion al vector gradiente de temperatura, por el camino mas
corto (entendiendo por gradiente de un escalar el sentido hacia los valores
crecientes y en direccion perpendicular a las isolineas del campo escalar).

2) Una vez el aire en movimiento, si una serie de particulas forman una curva
cerrada y la proyeccion de esa curva sobre el ecuador disminuye, es decir se
contrae, las particulas adquieren un movimiento circulatorio en la curva en el
sentido de la rotacion terrestre; y si la proyeccidon aumenta, su drea se dilata,
y las particulas adquieren un movimiento circulatorio en el sentido contrario
a la rotacion terrestre.
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Los teoremas de Bjerknes y la circulacion general atmosférica

En un plano vertical, los gradientes de presion y temperatura en el seno del aire
subtropical estdn dirigidos como vemos en la figura. En consecuencia, los vientos se
dirigen hacia el ecuador desde las zonas subtropicales de ambos hemisterios, origi-
nando ascendencias sobre la franja ecuatorial y retornando este aire por las capas al-
tas de nuevo hacia sus latitudes de origen, donde vuelven a descender.

Si consideramos por otra parte a la circulacién del aire que rodea a la tierra en los
trépicos, moviéndose en direccidn sur, es decir, hacia el ecuador vemos que el drea
que va proyectando sobre el ecuador, es cada vez mayor, y segtin el segundo teore-
ma de Bjerknes, cuando el 4rea proyectada aumenta, las particulas de aire adquieren
una direccidn contraria a la rotacién terrestre, es decir, en el sentido de las agujas de
un reloj (a la derecha en el H.N. y a la izquierda en el H.S.).

La resultante de ambos movimientos (aproximacion al ecuador y el movimiento
citado) es un viento, el alisio, que en el H.N. tiene una componente NE y en el H.S.
una componente SE.
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Variacion del viento con la altura

Para el estudio de la circulacién general atmosférica, tendremos en cuenta el si-
guiente teorema, que en este libro simplemente se enuncia.

«La variacién del viento geostréfico con la altura estd relacionado con el gradiente
de presion y con el gradiente de temperatura. Si ambos gradientes coinciden en direc-
cion y sentido, el viento conserva su direccién y sentido, y arrecia. Si, por el contra-
rio, el gradiente de presion y el gradiente de temperatura tienen sentido opuesto, el
viento disminuye con la altura y cambia de sentido, para seguido volver a aumentar
su fuerza.»

11.2. TEORIA MODERNA

La teoria tricelular explica bastante bien la renovacién del aire, y por tanto la
constancia de la humedad entre mares y continentes, y el intercambio de calor entre
distintas latitudes. Pero realmente las altas presiones tropicales no forman una fran-
ja continua, al interrumpirse sobre los continentes, sobre todo en verano, y dar paso
a bajas presiones; ni las bajas presiones subpolares forman una franja continua, pues,
sobre los continentes también en invierno, son sustituidos por anticiclones. Todo
esto, ademds, no ocurre simultdneamente en ambos hemisferios, pues, cuando en el
H.N. es verano en el H.S es invierno y reciprocamente.

La teorfa moderna parte de la existencia de los grandes centros de accion (cintu-
rones de baja y alta presidn) que dan lugar a la formacion de tres células en cada he-
misferio (teorfa tricelular), pero teniendo en cuenta ademads, otra razones.

Sobre las franjas de baja presidon que rodean a la tierra, se produce convergencia
en superficie, ascenso de aire y divergencia en altura, y sobre las franjas de alta pre-
sién todo lo contrario, es decir, convergencia en altura, descenso de aire y divergen-
cia en superficie.

Basadndose en los teoremas de Bjerknes se explican perfectamente los vientos ali-
sios, que soplan del NE en el H.N. y del SE en el H.S., asi como los monzones del
Indico en verano, cuando el alisio del SE cruza el ecuador, al encontrarse la ITCZ so-
bre el H.N. recurva hacia la derecha, SW, por la fuerza de Coriolis. Es en este perio-
do cuando el anticiclon sobre la India da paso a una zona de bajas presiones.

La convergencia de los alisios de ambos hemisferios crea una franja de bajas pre-
siones, que no es otra que la ITCZ (Zona de Convergencia Intertropical) con ascen-
dencia de aire.

En los polos, basdndose igualmente en los teoremas de Bjerknes, nos encon-
tramos con una circulacidon semejante a la de los alisios, con el aire moviéndose des-
de los casquetes polares hacia latitudes mds bajas y desvidndose, hacia la derecha en
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el H.N. y hacia la izquierda en el H.S., siendo su consecuencia. los «vientos de le-
vante de las altas latitudes», nordestes en el H.N. y sudestes en el H.S.

Nos quedan al final, las zonas templadas, limitadas por los cinturones de bajas
presiones subpolares al norte y por los anticiclones tropicales al sur: el aire que sale
despedido hacia el sur y hacia el norte respectivamente, da lugar a los «ponientes de
las latitudes medias». Segtin el primer teorema de Bjerknes, al coincidir los gradien-
tes de presion y temperatura no se crea energia, por lo que sus vientos de componente
oeste deberian tender a amainar, siempre que no hubiese algiin mecanismo externo
que los acelererase.

Si cerramos las tres células por su parte superior, teniendo en cuenta la variacién
del viento con la altura, y recordando que cuando los gradientes de presion y tempe-
ratura coinciden, el viento al elevarse rola hacia la derecha, arrecia al disminuir el ro-
zamiento y solo cambia de sentido en la estratosfera al invertirse el gradiente de tem-
peratura, y esto solo después de haber atravesado una altura de calmas (nivel de no
divergencia), lo que ocurre en las latitudes medias es que cuando los gradientes de
presion y temperatura tienen sentido opuesto, el viento con la altura va amainando y
su sentido cambia dentro de la troposfera, después de atravesar el nivel de no diver-
gencia, desde donde comienza a aumentar otra vez su fuerza.

Si nos fijamos en la figura, vemos cdmo en la zona de los alisios y los levantes
de altas latitudes, el viento, con la altura, va amainando hasta llegar al nivel de no di-
vergencia, donde pricticamente no hay viento, invierte el sentido y comienza a au-
mentar su fuerza.

En la zona de los ponientes, por el contrario, al coincidir los sentidos de los gra-
dientes, el viento mantiene su sentido hasta la estratosfera y arrecia con la altura.
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Se deduce de todo esto que, en las capas mds altas de la troposfera, los vientos
dominantes son siempre de componente oeste, es decir, ponientes, y precisamente en
la tropopausa donde soplan mds fuertes, al ser el nivel donde se invierte el gradiente
de temperatura. Dentro de la tropopausa, los vientos mds fuertes soplan sobre las la-
titudes medias, donde soplan los ponientes en superficie, al ir aumentando el viento
con la altura desde los niveles mds bajos.

Recordando que los ponientes no son vientos generados de acuerdo al 1+ Teore-
ma de Bjerknes y que, por lo tanto, no disponen de una fuente de energia propia, su
tendencia es a amainar, y teniendo en cuenta que las zonas donde soplan los levantes
son mucho mds extensas, que donde soplan los ponientes, el rozamiento de aquéllos
deberia disminuir lentamente la velocidad de rotacién de la Tierra; sin embargo, ni la
velocidad de rotacion disminuye, ni los ponientes se colapsan. ;Qué ocurre? Surgen
hasta cinco acciones que los aceleran, que son las siguientes:

1. Continua (Los ponientes de la alta troposfera).
2. Pulsante (Las corrientes de chorro).

3. Estacional (Los monzones).

4. Circunstancial (Los ciclones tropicales).

5. Irregular (El Niiio y la Nao).

Los ponientes de la alta troposfera ya los hemos venido estudiando.

Las corrientes de chorro se pueden definir como corrientes de forma tubular,
aplanada, mds o menos horizontal, que se encuentran en las proximidades de la tro-
popausa, con una anchura de varios cientos de kilémetros, un espesor de varios kil6-
metros y una longitud de miles de kildmetros, asi como vientos que superan con fre-
cuencia en su eje los 300 km/hora.

Sabemos que en la alta troposfera, los vientos, por regla general, deben ser de po-
niente en cualquier latitud, y que los mds fuertes deben encontrarse sobre las latitu-
des medias. Si tenemos en cuenta que «la variacion del viento con la altura es pro-
porcional al gradiente horizontal de temperatura», y recordando que sobre el borde
septentrional de las zonas templadas nos encontramos a los vientos frios de levante
chocando con los templados de poniente, l6gicamente el contraste horizontal de tem-
peraturas debe ser considerable, y por lo tanto sobre esta vertical el viento serd el mas
fuerte. Como dicho gradiente horizontal mdximo de temperatura es un agente cen-
tralizador de la intensidad del viento, en estas areas se encuentran las corrientes de
chorro.

En el borde de las zonas de los alisios proximas al ecuador el contraste de tem-
peraturas entre los alisios del NE y SE, mds o menos calientes, con el térrido aire
ecuatorial (en la ITCZ solo encontramos ascendencia de aire) es muy grande y da lu-
gar a que el viento amaine rdpidamente con la altura, alcanzandose enseguida el ni-
vel de no divergencia y surgiendo unos vientos después, de componente oeste (con-
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tralisios), que irdn aumentando con la altura. Como en el ecuador la tropopausa la
encontramos a una altura considerable, estos vientos de componente oeste tienen
margen suficiente como para convertirse en unos vientos muy fuertes, que en oca-
siones pueden llegar a reunir las caracteristicas de una corriente de chorro.

Las corrientes de chorro son como la columna dorsal de la circulacién at-
mosférica, y actian como si fuesen unas valvulas de seguridad contra un desmedido
incremento de la intensidad de los vientos de levante. Si arrecian los levantes de las
altas latitudes, la corriente de chorro baja de latitud, la zona de los levantes aumenta
y el viento amaina; al mismo tiempo, la zona de los ponientes se estrecha y el po-
niente arrecia. Si esto no es suficiente, las corrientes de chorro aumentan su ondula-
cidn, albergando en sus vaguadas borrascas, que lo que hacen es mezclar el aire frio
con el templado y gastar la excesiva energia de los levantes produciendo lluvia, y en
sus dorsales, vortices anticiclonicos y, juntos, transmitir a los ponientes los aumen-
tos cinéticos (producto de la velocidad del viento por su distancia al eje de la Tierra,
para cada gramo de aire) de los levantes. Si todo esto no es suficiente, el chorro se
rompe y el aire polar penetra en las zonas templadas.

Estos efectos mantienen el equilibrio de la atmésfera de un modo fragil, sobre todo
respecto al momento cinético de los alisios y la Tierra va siendo frenada en su movi-
miento de rotacién. Aparece entonces el monzoén del Indico, que sustituye el alisio por
un viento de componente SW, ademas de mezclar el aire de ambos hemisferios.

Todos estos mecanismos que hemos estado viendo no son suficientes para com-
pensar las variaciones del momento cinético, y surge el mecanismo circunstancial
de los ciclones tropicales, rompiendo la uniformidad de los alisios y consumiendo
grandes cantidades de energia. El que el niimero de ciclones tropicales varie cada
aflo asi como su energia, es una prueba mds de que actian como agentes compen-
sadores, apareciendo, cuando las circunstancias lo requieren, para restablecer el
equilibrio general.

El Nifio, por ultimo, surge con mas o menos fuerza cada cierto nimero de afios,
sin una periodicidad determinada, modificdndose los grandes sistemas de presion del
Océano Pacifico y dando lugar a que principalmente en el Pacifico, pero también en
el resto del planeta, se inviertan las condiciones normales del tiempo y donde el cli-
ma era seco surge la lluvia y al contrario.

11.3. ALISIOS

La formacion de estos vientos ha sido estudiada en este tema, con los teoremas
de Bjerknes y la circulacién general atmosférica. Son vientos que siguen el gradien-
te de presion entre los anticiclones subtropicales y la zona de convergencia intertro-
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pical, es decir, con direccién hacia el ecuador, pero al ser desviados por el efecto de
Coriolis hacia la derecha o hacia la izquierda, segtin el hemisferio, se convierten en
los alisios del NE y del SE. Son vientos constantes durante todo el afio, salvo en el
Indico y algunas otras zonas menos relevantes, donde, debido a la situacion de la
ITCZ en verano, surge el monzon.

114. VIENTOS GENERALES DEL OESTE

También estudiados en este tema, en el capitulo de la circulacién atmosférica.
Son vientos que se dirigen hacia el norte desde las altas subtropicales, desvidndose
hacia la derecha (SW-W) en el (H.N.) y hacia la izquierda (NW-W) en el (H.S.), por
efecto de Coriolis. Se conocen como «Vientos de poniente» o simplemente «ponien-
tes». En el H.N. los ponientes son muy variables y con frecuencia enmascarados por
los vientos que correspondan a la situacion de presion reinante.

En el H.S, donde la extension del mar es muy grande, estos vientos son re-
lativamente regulares y fuertes debido a que el gradiente de presion lo es también, y
se les conocia, principalmente en siglos pasados, cuando la navegacion era a vela, de
acuerdo a la fuerza del viento y a las latitudes donde soplaban, como «los rugientes
cuarenta», «los furiosos cincuenta» y «los vociferantes sesenta».

11.5. CALMAS ECUATORIALES

La zona de calmas ecuatoriales o Doldrums es la zona que rodea a la Tierra pro-
xima al ecuador, que coincide con el cinturén de bajas presiones conocido como la
ITCZ. El fuerte calentamiento de esta zona da lugar a corrientes ascendentes asi
como a una atmodsfera cdlida y opresiva, temida en otros tiempos por los Capitanes
de los veleros que tenian que cruzarla. Los movimientos verticales que se producen
y la elevada humedad dan lugar a un cielo, muchas veces cubierto de nubes de desa-
rrollo vertical, lluvias, tormentas y fendmenos eléctricos. La zona mds extensa de
calmas ecuatoriales se encuentra en el Pacifico.

11.6. CALMAS TROPICALES

También conocidas como «latitudes de los caballos», son las zonas compren-
didas entre los alisios y los ponientes de las latitudes medias, en ambos hemisferios,
donde reinan unos vientos muy débiles o calmas Las corrientes descendentes, pro-
ducto de las zonas de altas presiones, dan lugar al calentamiento adiabdtico y en con-
secuencia a poca humedad y poca nubosidad.
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El término de «latitudes de los caballos» fue dada por los ingleses, cuando los ca-
ballos que transportaban sus barcos, tenian que ser sacrificados y arrojados a la mar,
tanto para ahorrar agua, como para aligerar la carga.

11.7. VIENTOS POLARES

Entre las latitudes mas altas de ambos hemisferios, es decir, entre los 65° de lati-
tud y los casquetes polares, donde las temperaturas son minimas, y maximas las pre-
siones, nos encontramos con vientos dominantes de componente este (NE en el H.N.
y SEenel H.S)).

11.8. MONZONES

Los monzones, también estudiados con anterioridad, son vientos cuya direccion
se invierte cada seis meses (Océano Indico, y otras zonas menos importantes), debi-
do a la aparicion de una baja presiéon donde anteriormente habia una alta presion y
reciprocamente.

Los monzones en el Indico, se producen cuando la Zona de Convergencia In-
tertropical (ITCZ) se traslada hacia latitudes septentrionales en el H.N. Los alisios
del sudeste, del H.S., cruzan entonces el ecuador y contintdan dirigiéndose hacia la
ITCZ, pero a medida que se van alejando del ecuador, comienzan a desviarse hacia
la derecha, debido a la fuerza de Coriolis, surgiendo unos vientos en forma de gan-
cho. Finalmente el alisio del NE desaparece y sopla el monzén del SW. Para ello la
alta presién que durante el invierno estaba situada sobre la India da paso a una baja
presion.

Monzo6n del SW Monzén del NE en el Indidco
(Indico y mar de China) Monzon del NW en Australia
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11.9. VIENTOS DEL MEDITERRANEO

— Austro. Viento del este o sudeste en Rumania.

Bentu de Soli. Viento del este en la costa de Cerdena.
Bora. Viento del norte frio que entra en el Adridtico desde Hungria.
Borasco. Tormenta o racha violenta en el Mediterraneo.

Boreas. Nombre antiguo dado en Grecia al viento del norte. También llama-
do «viento de las montafias».

Cierzo. Viento del norte en Espaia.
Doctor o «Cape Doctor». Nombre dado también al Harmattan.

Etesian. Viento del norte que en verano refresca el Mediterrdneo, especial-
mente el mar Egeo.

Euros. Nombre griego para el viento del SE tormentoso y lluvioso.
Gregale. Viento fuerte del NE en el Mediterrdneo Central.

Haboob. Viento fuerte o tormenta de arena que sopla en el norte y centro de
Sudén, especialmente cerca de Jartum, con un promedio de 24 veces al afio.

Harmattan. Viento Alisio seco y polvoriento que desde el desierto del Sahara
atraviesa el Golfo de Guinea y llega a las Islas de Cabo Verde. Algunas veces
es conocido como el Doctor debido a sus supuestas propiedades medicinales.

Leste. Viento caluroso del este que sopla en Madeira y las Islas Canarias.

Levante. Viento fuerte del este en el Mediterraneo, especialmente en el Estre-
cho de Gibraltar. Suele ir acompafiado de mucha nubosidad, nieblas y algu-
nas veces lluvia, especialmente en invierno.

Levantera. Persistente viento del este en el Adridtico, acompafiado muchas
veces por un tiempo nuboso.

Levanto. Viento del SE que sopla en las Islas Canarias.

Leveche. Viento cilido del sur que sopla del norte de Africa sobre las costas
espafolas. También llamado Siroco en otras partes del Mediterrdneo.

Maestro. Viento del NW que sopla especialmente en verano en el Mar Adria-
tico. Mds frecuente en la costa occidental. Este viento también aparece en las
costas de Cércega y Cerdefia.

Mistral. Viento seco y frio del norte que sopla en la costa NW del Mediterra-
neo, particularmente en el Golfo de Ledn. También llamado Cierzo.
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— Ostria. Viento célido del sur sobre la costa Bilgara, considerado como pre-
cursor de mal tiempo.

— Shamal. Viento del NW que sopla en verano sobre Irak y el Golfo Pérsico, a
menudo muy fuerte durante el dia para amainar por la noche.

— Sharki. Viento del SE que alguna veces sopla en el Golfo Pérsico.

— Sirocco. Viento cdlido del sur en el Mediterrdneo que viene del norte de
Africa.

— Tramontana. Viento del Norte o NE en la costa oeste de Italia y en Espaiia.

— Vardar. Viento frio del NW que baja del valle de Vardar en Grecia hacia el
Golfo de Saldnica. Ocurre cuando la presién atmosférica sobre Europa Orien-

tal es mds alta que la del Mar Egeo, lo que sucede a menudo en invierno. Tam-
bién se le conoce como Vardarac.

— Zephyros. Antiguo nombre griego dado al viento del oeste, suave y benefi-
€i0so.

174









12.1. DEFINICION Y NATURALEZA

Entendemos por masa de aire un volumen de aire de dimensiones considerables,
varios centenares de kilémetros, con unas propiedades fisicas, bdsicamente la tem-
peratura y la humedad, uniformes en su sentido horizontal.

Las masas de aire se forman al estacionarse sobre superficies de caracteristicas
homogéneas, conocidas como regiones manantiales o regiones de origen, durante un
tiempo suficiente para adquirir dichas propiedades. Se considera que un periodo en-
tre tres y siete dias es suficiente para conseguir la homogeneizacién, aunque este pe-
riodo de tiempo dependera de las caracteristicas de dichas dreas. Los anticiclones fi-
jos, por su homogeneidad y sus vientos divergentes, son zonas idéneas para ser
regiones manantiales. Sobre una superficie caliente, las corrientes convectivas que se
forman, agitan el aire dentro de la masa consiguiendo que la homogeneizacién se
produzca rdpidamente, mientras que sobre una superficie fria, el aire en las capas in-
feriores, en contacto con la superficie, se enfria haciéndose muy estable e impidiendo
la formacién de corrientes verticales, con lo que la uniformidad dentro de la masa se
va consiguiendo mucho mds despacio.

La naturaleza de una masa de aire viene establecida por tres causas:

1) Las caracteristicas de la region de origen y la direccion con que se mueva.
Desde el momento que una masa de aire inicia su desplazamiento y abando-
na su region de origen, su clasificacion se hard por comparacion, bien con la
superficie sobre la que se desliza, bien con las caracteristicas que tengan las
masas con las que se va encontrando en su camino.

2) Los cambios que va sufriendo en su desplazamiento. Es 16gico pensar que,
después de recorrer grandes distancias, sus caracteristicas vayan variando, en
funcién de las caracteristicas de las superficies sobre las que se va moviendo,
asf como de la velocidad con la que se trasladen. Se considera una masa acti-
va cuando se mueve rdpidamente. Una masa de aire polar continental mo-
viéndose sobre el mar se transformard en una masa de aire polar maritimo.
Puede ocurrir también que una masa fria en origen sea considerada como ca-
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liente en un momento determinado, al encontrarse en su camino con otra mas
fria.

3) La edad de la masa de aire. Se conoce como edad de una masa de aire, el
tiempo transcurrido desde que dicha masa abandoné su regién de origen.

Resumiendo, podemos decir que los requisitos para que una masa de aire sea
considerada como tal, es decir, que retina unas caracteristicas que la diferencien, son
las siguientes :

— Tener unas caracteristicas uniformes a lo largo de su extension horizontal.
— Tener una extensién determinada.
— Mantener sus caracteristicas en su desplazamiento.

Regiones manantiales

Son zonas o superficies de la tierra, generalmente con sistemas de presion esta-
cionarios o casi estacionarios, donde se forman masas de aire facilmente clasifica-
bles. Sobre estas superficies, las masas de aire permanecen detenidas o se mueven
lentamente, adquiriendo la homogeneidad necesaria.

12.2. CARACTERISTICAS DE LAS MASAS DE AIRE

Las caracteristicas que determinan a una masa de aire son:

— Temperatura y gradiente vertical de temperatura.
— Humedad.

— Nubosidad.

— Visibilidad.

— Precipitaciones.

— Viento.

Debemos tener en cuenta que unas son las caracteristicas de las masas de aire en
su lugar de origen y otras muy distintas las que van desarrollando a medida que va-
yan trasladdndose. Una masa de aire frio en su lugar de origen es estable, pero al mo-
verse, logicamente se ird encontrando superficies mds calientes; pues de otro modo
no se la seguiria considerando masa fria, y se hard inestable.

Masas de aire frio

Su origen son las regiones polares, donde se encuentran los anticiclones conti-
nentales de Siberia y Canad4 ,asi como las regiones Artica y Antartica. Se caracteri-
zan estas masas por su sequedad (temperaturas muy bajas), por su estabilidad, que
evita la mezcla vertical, produciéndose los enfriamientos sucesivos por perdidas de
radiacion y finalmente por una escasa nubosidad (escasa humedad), que como mu-
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cho producen pequenas nevadas. Su extension vertical al ser aire frio, es decir den-
$0, no es muy grande.

Al trasladarse hacia latitudes mds bajas sufren una serie de cambios, tanto més
intensos cuanto mayor sea el contraste con las superficies sobre las que se mueve o
con las masas de aire que se vaya encontrando en su camino.

— Temperatura. En su traslado, una masa de aire frio se dirigird hacia el sur por
regla general, experimentando un calentamiento por su parte inferior, que
dard lugar a la formacion de corrientes verticales, es decir, una gran inestabi-
lidad.

— Nubosidad. Se formaran nubes de desarrollo vertical, resultado de las co-
rrientes convectivas y de la inestabilidad reinante.

— Precipitaciones. Las nubes mencionadas anteriormente Cu y Cb dardn como
resultado fuertes chubascos.

— Humedad. La humedad dentro de una masa de aire frio es baja, mientras con-
serve las caracteristicas de su lugar de origen.

— Visibilidad. De excelente a buena.
— Viento. Por lo general, el viento dentro de una masa de aire frio sopla ra-
cheado.
Masas de aire calido

Su procedencia son los anticiclones ocednicos en verano y los anticiclones con-
tinentales en invierno.

— Temperatura. Una vez en movimiento, estas masas se irdn encontrando su-
perficies mds frfas, lo que dard origen a un enfriamiento de sus capas in-
feriores uniformemente, caracterizindose por lo tanto por una gran estabi-
lidad.

— Humedad. Debido a sus altas temperaturas, estas masas de aire pueden ab-
sorber grandes cantidades de vapor de agua antes de llegar a su saturacion, por
lo que generalmente su humedad es alta.

— Visibilidad. Mala a causa de la humedad. Nieblas.

— Nubosidad. A medida que estas masas se dirigen al norte, desarrollan nubes
de tipo estratiforme, causadas por el aire cdlido y hiimedo enfridndose uni-
formemente al elevarse.

— Precipitaciones. Llovizna o lluvia muy ligera.

— Viento. Constante.
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Como se puede ver en las dos figuras precedentes, el frente polar se desplaza ha-
cia el norte en verano, lo que significa que las borrascas transitan mds al norte, y sus
frentes asociados pasan la mayoria de ellos lejos de la costa Cantdbrica.
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12.3. CLASIFICACION DE LAS MASAS DE AIRE

Las masas de aire se clasifican atendiendo a tres caracteristicas basicamente: la
temperatura, la humedad y la regién de origen.
{ Aire Artico (A) (origen Artico o Antdrtico

Fria (k
® Aire polar (P) (origen polar entre 35°y 65° de latitud)

Temperatura . . ) .
) Aire Tropical (T) (origen entre 15°y 35° de latitud)
Caliente (w) ) ) ) ) )
Aire Ecuatorial (E) (origen las latitudes entre los trépicos)
Continental ©
Humedad .
Maritima (m)
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13.1. CARACTERISTICAS DE LOS FRENTES

Cuando dos masas de aire de caracteristicas diferentes chocan entre si, no se
mezclan, apareciendo una zona que marca la separacion entre las dos. A esta zona se
la conoce como «Zona frontal», y es la franja en donde se distingue con més facili-
dad el cambio de las condiciones fisicas del aire (temperatura, presién, humedad,
etc.). Puede extenderse desde unos cientos de metros, cuando el contraste basica-
mente entre temperaturas es muy brusco, a varios kilémetros cuando el contraste es
mas suave.

En una carta meteoroldgica de superficie, la zona frontal se confunde con una
«Superficie frontal» dado su pequeiio espesor, y la interseccion de esta superficie
frontal con la superficie terrestre se conoce como «Frente».

Zona frontal
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Superficie frontal

CALIDO

Superficie frontal

Pendiente

La superficie de separacién entre dos masas de aire no es paralela ni perpendicu-
lar a la superficie terrestre, sino que tiene una mayor o menor inclinacién (pendiente),
debido a la diferencia de densidad y a que aquellas se encuentran en movimiento. La
pendiente de los frentes puede variar entre 1/100 y 1/400, aproximadamente, para los
frentes cdlidos y 1/30 a 1/100, para los frentes frios.

1.000 m

100 km

En la figura vemos que cuando la superficie frontal tiene una pendiente 1/100,
nos tendremos que elevar a 1.000 metros a 100 kilémetros del frente en superficie,
para encontrarnos con la superficie frontal en altura.

Actividad

La actividad de los frentes depende basicamente del contraste de temperaturas y
del movimiento del aire en el sector cdlido. Si el aire en dicho sector se eleva respecto
a la masa de aire frio, los frentes suelen ser muy activos y se les conoce como «ana-
frentes»; si, por el contrario, el aire cdlido cae, es decir, se hunde con relacion a la
masa de aire frio, los frentes son poco activos y se les conoce como «catafrentes».
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13.2. CLASES DE FRENTES

— Frente frio: Se produce cuando una masa de aire frio, moviéndose con mds
velocidad que otra de aire caliente desplaza a esta obligdndola a elevarse.

— Frente cdlido: Se produce cuando la masa cdlida es la que se mueve a mayor
velocidad que la fria, ascendiendo y desplazandose por encima de ésta.

— Frente estacionario: Se produce cuando ninguna de las dos masas tiene més
energia que la otra y el frente no se desplaza.

— Frente ocluido: Es el formado cuando, en una depresién frontal, el frente frio
alcanza al frente célido.

— Frente Polar: Separa el aire polar del aire templado de las latitudes medias,
pudiendo distinguirse el Frente Polar Atlantico y el Frente Polar del Pacifico.

— Frente Artico: Separa las masas de aire drticas de las polares, distinguiéndose
también dos: el Frente Artico del Atlantico y el Frente Artico del Pacifico.

Frente frio

Frente calido
Frente ocluido

Frente estacionario

Frente frio debilitindose

Frente frio intensificindose

Vaguada

Dorsal

Representacion grafica

Frente frio

Los frentes frios son por regla general del tipo anabatico, es decir, muy activos.
Las nubes que se forman son del tipo Cu y Cb, nubes de desarrollo vertical que al-
canzan grandes altitudes y que dan lugar a fuertes chubascos, la mayoria de las ve-
ces acompaifiados de granizo, aparato eléctrico y truenos; por detrds del frente suelen
aparecer Cimulos aislados, Ac y As. Al paso del frente, la presion aumenta rapida-
mente, la temperatura desciende y el viento en el H.N. rola bruscamente a la derecha
(sentido de las agujas del reloj), ya que por regla general tiene lugar una fuerte infle-
xion de las isobaras. La humedad disminuye, salvo durante los chubascos (aire més
frio, que admite menos vapor de agua) y la visibilidad, por lo tanto, mejora.

El 4rea de actividad (nubosidad y precipitaciones) de un frente frio tiene una ex-
tensién menor que el de un frente cdlido, y por regla general, se abren grandes claros
nada mds pasar el frente.
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Si el frente es catabatico, es decir, poco activo, la nubosidad es del tipo (Sc), es-
tratocimulos, con lluvias débiles; el viento no rola tan bruscamente o puede que ni
cambie su direccion, la presion varia muy lentamente y todo es mucho mds apacible.

Si obtenemos un mapa de superficie y otro de 500 mb de la misma hora, se pue-
de conocer si el frente es activo o no, superponiendo al mapa de 500 mb la traza del
frente en superficie. Si el 4angulo que forma la direccidn de las isohipsas (el viento en
altura) y la traza del frente es pequeio, lo que ocurre cuando los frentes caminan en-
camados en el eje de la vaguada, los frentes frios son muy activos; por el contrario,
si el flujo de las isohipsas es perpendicular a la traza del frente en superficie, el fren-
te es poco activo.

Frente frio activo Frente frio inactivo
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Tendremos cuidado al interpretar estas reglas observando a lo largo de toda la ex-
tension del frente, pues es posible encontrarse con unas zonas de mucha actividad y
otras de poca dentro del mismo frente.

Frente calido

Cuando dos masas de aire de distinta temperatura se encuentran, y la masa cali-
da se mueve mds rdpido que la fria, la masa de aire célida se ve obligada a deslizar-
se por encima del aire frio mds pesado. Este ascenso del aire lleva consigo un en-
friamiento, que finalmente conduce a una condensacién y formacién de nubes. Como
este ascenso del aire calido no es tan brusco como en los frentes frios, la nubosidad
que se va formando es del tipo estratiforme, a capas, apareciendo primero nubes ba-
jas (St, Sc y Ns), més tarde nubes medias (Ac y As) y finalmente las nubes altas (Ci,
Cc y Cs). Estas tltimas son por lo tanto el primer signo externo de que se nos apro-
xima un frente célido.

El sistema nuboso de un frente cdlido se extiende lI6gicamente mucho mds que el
de un frente frio, debido basicamente al proceso de formacién de las nubes, por ad-
veccion en el cdlido y de desarrollo vertical en el frio.

Las precipitaciones, lluvias, en un frente cdlido aparecen por delante de €l y en
una extensién mucho mayor que en un frente frio. Si el tipo de frente es anabdtico, el
aire cdlido tiene tendencia a elevarse, es decir, es inestable, y pueden aparecer tam-
bién nubes de desarrollo vertical.

Al paso de un frente cdlido, por regla general, la presion, que ha venido dismi-
nuyendo hasta este momento, se mantiene casi constante. La temperatura al paso del
frente aumenta y luego permanece constante. El viento rola en el sentido de las agu-
jas del reloj (H.N.) pero no tanto como al paso de un frente frio.

Sabemos que el aire frio admite menos humedad que el cdlido, luego al pasar
de una masa fria a otra calida deberia aumentar la humedad y empeorar la visibili-
dad. Pero ocurre que ésta suele ser muy mala por delante de los frentes calidos al
producirse las llamadas «nieblas prefrontales», formadas cuando las gotas de llu-
via relativamente calientes (mds alta que la temperatura de rocio del aire inferior)
al entrar en la masa fria se evaporan, y si la masa fria estd muy himeda y préxima
a su saturacién, con este aporte de vapor termina por saturarse, apareciendo la
niebla.

Si disponemos de los mapas de superficie y de 500 mb haremos como con los
frentes frios: superponer la traza del frente cdlido en superficie sobre el mapa de
500 mb. Si el flujo de las isohipsas es perpendicular a la traza del frente en super-
ficie, éste es activo. Si el flujo de las isohipsas forma un dngulo pequeiio con la tra-
za del frente, es poco activo.
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Frente calido activo

Frente calido poco activo

Finalmente diremos que el sistema nuboso de los frentes calidos se suele ex-
tender hasta el eje de la dorsal (isohipsas), donde nos encontramos con divergencia
y descenso del aire que disipan las nubes.
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14.1. FRONTOGENESIS

El primer adelanto, verdaderamente importante para la comprensién detallada de
las variaciones del tiempo en las latitudes medias, fue el descubrimiento de que gran
parte de los cambios diarios estdn asociados a la formacién y movimiento de las dis-
continuidades o «frentes» que separan distintas masas de aire.

El almirante Fitz-Roy, que en 1831 finaliz6 a bordo del HMS Beagle un viaje de
cinco afios alrededor del mundo, llevando a bordo a Charles Darwin, cuyas observa-
ciones sirvieron de base para formular la «Teorfa de la evolucién», fue el primer Di-
rector del Servicio Meteoroldgico «Meteorological Office», y expresé en 1863 la
idea de que la mayor parte de las borrascas de las Zonas Templadas se formaban al
chocar dos tipos de aire, «masas de aire», muy distintos: el frio y poco himedo que
venia del polo, con el templado y himedo de los ponientes.

La palabra «frente», aplicada a estas superficies de las masas de aire en conflic-
to, fue propuesta durante la Primera Guerra Mundial por un grupo de meteorélogos
noruegos que trabajaban en Bergen, y cuyos portavoces fueron J. Bjerknes y H. Soi-
berg. Sus ideas constituyen, atin hoy en dia, una parte importante de la mayoria de
andlisis y predicciones del tiempo, especialmente en las latitudes medias.

J. Bjerknes y H. Solberg establecieron que el aire de dentro de los grandes anti-
ciclones polares y tropicales permanece en su interior suficiente tiempo para adqui-
rir determinadas propiedades, que le confieren un especial caricter, convirtiéndose
en «masas de aire» perfectamente diferenciables y reconocibles, una vez lejos de esas
«regiones manantiales», de las que proceden la masa de aire polar y la masa de aire
tropical. Tales masas, expulsadas por los anticiclones a ras del suelo, constituyen los
que llamamos «levantes de altas latitudes» y «ponientes de las zonas templadas», res-
pectivamente. Tanto la masa polar como la masa tropical, modifican sus propiedades
segln se muevan mds o menos velozmente a través de océanos o de continentes, di-
ferencidndose asi cuatro masas de aire distintas: polar maritima, polar continental,
tropical maritima y tropical continental, cada una con sus propiedades especificas.
Aun pueden desdoblarse, cada una de éstas, en otras distintas entre si, pero no vamos
a profundizar en esta cuestion.
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Ondas frontales

La superficie de separacidon de dos masas de aire se asemeja a una onda, simi-
lar a una ola en la mar. Una caracteristica muy importante es su gran inestabilidad,
es decir, se originan repentinamente, aumentan de tamafio y se disipan gradual-
mente.

Zonas de formacion de ondas

Estas ondas dan lugar a una circulacién ciclénica sobre un minimo de presion, es
decir, una depresion, y a sus frentes asociados. En latitudes medias, el conocimiento
sobre las zonas de formacidn de frentes es bastante preciso; no asi en las latitudes tro-
picales. En el hemisferio norte y en las latitudes medias tenemos el Frente Polar, y en
el hemisferio sur el Frente Artico. Tanto el Frente Artico como el Frente Polar se ori-
ginan por la gran diferencia entre las caracteristicas de las masas de aire, mientras
que las discontinuidades existentes, en y entre las masas similares de origen tropical,
son debidas principalmente a la naturaleza del movimiento del aire en gran escala, y
especialmente a la confluencia dentro de una corriente de aire o entre dos corrientes
de aire de distinta humedad.

Las principales zonas de desarrollo de frentes son, naturalmente, aquellas que
son mds frecuentemente baroclinicas, como resultado de corrientes de aire, y éstas
son:

— Frente Polar del Pacifico

— Frente Polar del Atlantico

— Frente Polar asiatico (HEMISFERIO NORTE)
— Zona frontal Artica (no muy pronunciada)

— Frente Mediterraneo

— Frente Polar
— Frente Antartico

— Frente intertropical (ZONA TROPICAL)

} (HEMISFERIO SUR)

Los frentes del H.N. fluctian, con una tendencia a derivar hacia el sur en invier-
no y hacia el norte en verano.
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Zonas frontales en julio Zonas frontales en enero

14.2. BORRASCAS ONDULATORIAS

14.2.1. Borrasca tipo

Si nos encontramos en el H.N. y consideramos una parte del frente polar, ten-
dremos aire frio de componente nordeste al norte y aire templado de componente su-
doeste al sur [figura (a)]. En estas condiciones, si los vientos son paralelos o casi pa-
ralelos y la intensidad a uno y otro lado del frente no experimenta cambios dignos de
mencion, podemos pronosticar que no sucederd nada. Sin embargo el frente polar
estd sujeto a la formacion de ondas, cuyo motivo puede ser, por ejemplo, una inten-
sificacion de los vientos de levante. Estas ondas [figura (b)] son la causa o principio
de la formacion de una depresion.

No todas estas ondulaciones que se forman en el frente polar son ciclogenéticas,
es decir, capaces de formar una depresion; para que esto ocurra se requieren una se-
rie de condiciones.

1) Que el frente tenga una amplitud suficiente (entre 1.000 y 3.000 km aproxi-
madamente).

2) Que aparezca un cambio repentino en la intensidad del viento en alguna de
las masas de aire.

Si esto no ocurre, la onda no es ciclogenética y no se formard ninguna depresion.

Enla [figura (a)] observamos al frente polar que, como sabemos, separa a las ma-
sas de aire frias, que provienen del polo, de las masas de aire templadas de las latitu-
des medias. Vemos que permanece estacionario, con los vientos a uno y otro lado del
frente, soplando con una intensidad parecida.
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En la [figura (b)] comienza a mostrarse una pequefia ondulacién, causada proba-
blemente por la intensificacion de los vientos de levante de las altas latitudes. Los
vientos comienzan a realizar un giro ciclénico.

En la [figura (c)] la ondulacién se intensifica y aparece un minimo de presion. El
viento en la masa de aire frio trata de envolver a la masa de aire calido, al mismo
tiempo que el aire de la masa célida trata de ahondar en la masa de aire frio. El ini-
cial frente estacionario ha desaparecido, y observamos en la figura que aparecen cla-
ramente diferenciados dos frentes, uno frio y otro cdlido. El frente empujado por el
aire frio es el frente frio y el empujado por el aire cdlido es el frente cdlido. Estas bo-
rrascas ondulatoria, son las inicas que van acompaifiadas de frentes, y se las conoce
también como depresiones extratropicales, para distinguirlas de las depresiones tro-
picales y de los ciclones.

En la [figura (d)] observamos una circulacién de vientos cerrada, en el sentido
contrario a las agujas del reloj. La depresion estd completamente desarrollada.
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Los frentes se van moviendo con los vientos y la depresiéon comienza también
a moverse, dependiendo su velocidad de los vientos que soplen en altura. General-
mente se traslada paralela a las isobaras del sector caliente. Como regla, y si dis-
ponemos del mapa de 500 milibares, diremos que el camino que recorre una
borrasca en superficie va paralelo al contorno de los 5.640 metros y estd general-
mente situado entre 300 y 600 millas nduticas al norte de dicho contorno. Los fren-
tes, particularmente los frentes frios, asi como las borrascas en superficie (cen-
tros),se mueven aproximadamente a 1/3 o 1/2 de la velocidad del viento en los
500 mb.

El frente frio se mueve mads rdpido que el frente cdlido y al final termina por al-
canzarlo [figura (e)]. En este momento comienza una nueva fase que se llama oclu-
sién. La oclusion nos indica que la borrasca comienza a debilitarse, es decir, la desa-
paricién de la borrasca.

14.2.2. Oclusion del sector calido

Hemos dicho con anterioridad, que el frente frio avanza mds deprisa que el fren-
te cdlido y que termina por alcanzarlo, y la consecuencia es que el sector cdlido, es
decir, la masa de aire caliente, se va cerrando u ocluyendo; el aire célido se ve obli-
gado a elevarse, hasta que finalmente desaparece de la superficie.

Oclusion fria Oclusion calida

197



Las oclusiones en su parte delantera, tienen las caracteristicas tipicas de un fren-
te calido, y detras, las de un frente frio. El aire caliente obligado a elevarse estd como
flotando en altura, mientras que en superficie, a ambos lados del frente ocluido, nos
encontramos con dos masas de aire frio. Sin embargo, lo més frecuente es que la tem-
peratura de dichas masas de aire no sea la misma, de forma que la oclusién puede
evolucionar de tres formas distintas.

Si ambas masas tienen la misma densidad la oclusién presentard una combi-
nacion de los fendmenos que ocurren en los frentes frios y los célidos, pero lo nor-
mal es que las temperaturas sean distintas. En este caso, si la masa mds fria es la que
viene por detrds del frente frio, la oclusion tendrd las caracteristicas de un frente frio
y serd una oclusioén fria. En realidad, donde estd ocurriendo realmente la oclusién es
en altura, y en superficie lo que tenemos es un nuevo frente frio (mucho menos acti-
vo légicamente al ser el contraste de temperaturas menor), como se ve en la figura.
Cuando ocurre de esta manera, la oclusién en superficie se dibuja en los mapas del
tiempo como una prolongacién del frente frio. Nunca se dibuja la oclusién en altura.

Si por el contrario la masa mds frfa es la que viene delante del frente célido, es
una oclusion cdlida, y en este caso predominaran las caracteristicas de los frentes ca-
lidos, y en los mapas se dibuja como una prolongacién del frente célido.

14.2.3. Familia de borrascas

Con la observacion se ha demostrado que las borrascas no se producen por regla
general solas, sino en familias de tres, cuatro o cinco borrascas, que van apareciendo
a lo largo de la cola de un frente frio extenso. La trayectoria que va siguiendo cada
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borrasca secundaria es la de la que le antecede, aunque cada vez mds al sur, debido
al aire frio que viene por detrds, hasta que finalmente se forman por detras de la va-
guada una cufa o una dorsal anticicldnica, con la que concluye la familia.

Otra regla, por tanto, de la que podemos disponer para confirmar el movimiento
de la borrasca que nos interesa, serd observar la posicion de la que tiene por delante.
14.2.4. Movimiento de las borrascas

El futuro movimiento de los centros de presidn, asi como de los frentes, se cal-
cula por los siguientes procedimientos:

1) Extrapolacion: Consiste simplemente en suponer continuidad en el movi-
miento. Este método debe ser usado con mucha cautela para evitar graves
errores.

2) Accion rectora: Las depresiones de superficie se mueven arrastradas por el
flujo del aire superior.

3) Tendencia barométrica: El comportamiento de la presion en las dltimas ho-
ras constituye una ayuda para establecer el desplazamiento de las borrascas.

4) Estadistica: Las borrascas se mueven, por regla general, siguiendo trayecto-
rias caracteristicas.

Area de una baja presion
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Area de una baja presion corte vertical

14.3. REGLAS UTILES PARA REALIZAR UN PRONOSTICO

1) Una onda frontal serd estable y no tendrd desarrollo, si las isohipsas de
500 mb sobre la vertical del minimo barométrico tienen curvatura anticicl6-
nica. Una onda serd inestable y se desarrollard, si las citadas isohipsas pre-
sentan curvatura ciclénica.

2) Siun frente presenta varias ondas consecutivas, la que tenga encima isohip-
sas de 500 mb curvadas mds ciclénicamente serd la que se desarrolle a costa
de las demas. Tal onda de desarrollo preferente se encontrard mds préxima
que las otras al eje de la vaguada principal.

La onda n.’ 2 es la que se desarrollara preferentemente
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3) Siun frente calido tiene sobre su vertical isohipsas con curvatura anticicléni-
ca, dard poca nubosidad y ninguna lluvia.

El trozo de frente MR no produce «tiempo», por estar las isohipsas de 500 mb
curvadas anticiclénicamente sobre su vertical.

4) Con isohipsas ciclénicamente curvadas, y especialmente hacia donde es ma-
yor la adveccién de vorticidad cicldnica, hay que esperar abundancia de nu-
bosidad y también precipitaciones independientemente de que haya o no fren-
tes en superficie.

5) Dentro de una masa de aire frio son de esperar, por lo comun, nubes de desa-
rrollo vertical y chubascos de inestabilidad, solamente en el drea sobre la cual
la curvatura de las isohipsas de 500 mb sea cicldnica.
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6) Si delante de una borrasca, en el H.N., hay adveccion calida (sector delante-
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ro) en la baja troposfera y divergencia arriba, ambas claramente enfasadas, la
borrasca avanzard rapidamente. Esto es frecuente que ocurra en borrascas on-
dulatoria ocluidas, es decir, bastante viejas, en las que la baja (o la vaguada)
de altura estd muy cerca de la vertical del centro de la baja de superficie.

Si, por el contrario, la adveccidn célida estd desfasada respecto a la divergen-
cia en altura, la borrasca se movera lentamente.









15.1. ISOHIPSAS (Topografias absolutas)

Las formas isobdricas en la superficie de la tierra, resultan ser simplemente la
proyeccion, sobre el plano del horizonte, de los abombamientos o embudos de las su-
perficies isobdricas del espacio.

Consideremos, por ejemplo, el corte vertical de un anticiclén. Al ser mayor la
presion en el centro que en los bordes, tendremos que elevarnos més en aquél que en
éstos, para encontrar una determinada superficie isobdrica. Estas superficies toman
el aspecto de colinas, y las intersecciones del conjunto de ellas con el plano del ho-
rizonte originan la forma que hemos denominado anticiclén en un mapa de superfi-
cie. Con una depresién ocurre lo contrario, la presién es mayor en los bordes que en
el centro y el aspecto es el de valles o embudos.

Corte vertical y planta de un anticiclén Corte vertical y planta de una baja presion

Sin embargo, el simil no es perfecto, ya que hemos comparado una sola superfi-
cie (la terrestre) a un conjunto de superficies (las isobdricas), cuando lo Iégico seria
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asimilar el relieve de la superficie terrestre al relieve de una sola superficie isobdri-
ca. Esta comparacion ultima de la superficie terrestre y una superficie isobdrica es de
capital importancia en la meteorologia sindptica, ya que en ello se fundamentan los
mapas de altura o topografias isobdricas, que constituyen en la actualidad una herra-
mienta bdsica en las técnicas de diagnosis y prognosis.

En las Oficinas Meteoroldgicas se trazan y analizan, varias veces al dia, una se-
rie de mapas de altura, correspondientes a diversas superficies isobdricas que son
siempre las de 1.000, 850, 700, 500, 300, 200, 100 y 50 milibares.

El fundamento de estos mapas responde perfectamente a su denominacién de
topografias. Sabemos que una superficie isobdrica presenta abombamientos y de-
presiones, que corresponden, respectivamente, a los anticiclones y depresiones de
superficie. En la figura vemos el relieve de una superficie isobdrica cualquiera: la
de 700 mb, por ejemplo. Si la cortamos por una serie de planos horizontales equi-
distantes, separados por ejemplo 60 metros de altura, que es el intervalo acostum-
brado, las curvas de interseccién, proyectadas sobre el plano del horizonte, ven-
drian a ser algo asi como las curvas de nivel que representan el relieve topografico
del terreno en un mapa geogréfico corriente, lo que justifica el nombre de topo-
grafias. Es decir, estos mapas no son otra cosa que la representacion de una sola su-
perficie isobdrica, por medio de curvas de nivel, a la inversa de los mapas de su-
perficie, que resultan de cortar un conjunto de superficies isobdricas por un solo
plano horizontal.

Las antedichas curvas de nivel se llaman técnicamente isohipsas (contour li-
nes), y tienen, naturalmente, la misma presion en todos sus puntos, es decir, son li-
neas isobaras, pero todas de un mismo valor (700 mb en el ejemplo). Podemos por
consiguiente definirlas como: la proyeccion de un conjunto de puntos del espacio
en los que una presion de referencia se encuentra a una altitud determinada, o li-
neas que unen puntos en los que, a una determinada altura, se registra la mismo
presion.

En cuanto al viento, al igual que las lineas isobaras del mapa de superficie, las
isohipsas son los caminos del aire en las alturas, y cuanto mds juntas estén, mas fuer-
te sopla el viento.

La altitud media de la curva de 700 mb es de unos 3.000 metros. Si la represen-
tamos en proyeccion horizontal, la isohipsa de 3.120 metros de la figura indicaria el
conjunto de los puntos en que la presién de 700 mb se encuentra a 3.120 metros de
altura. La de 2.940 metros, los puntos en que esta misma presion estd a 2.940 me-
tros de altura, etc. En consecuencia, una depresion vendria representada en una to-
pografia por isohipsas concéntricas de valores decrecientes, desde la periferia al
centro, y lo contrario dirfamos de un anticiclén (isohipsas crecientes de la periferia
al centro).
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— Isohipsa: Proyeccién de un conjunto de puntos del espacio en los que una

presion de referencia se encuentra a una altitud determinada.

Topografia: Representacién de una sola superficie isobdrica por medio de
«curvas de nivel». (Una depresion vendra representada en una topografia por
isohipsas concéntricas de valores decrecientes de la periferia al centro y un
anticiclon al contrario).

El que una superficie de 500 mb aparezca elevada en una regién puede deberse
a dos causas:

1.

A que haya un anticiclén en el suelo, lo que significa presion alta en superfi-
cie y necesidad de subir mucho en el seno del aire para que la presion llegue
a bajar hasta los 500 mb(tanto mds, cuanto mds caliente y himedo esté el
aire).

A que, no habiendo anticiclén en tierra, sino incluso borrasca, el aire esté muy
caliente y muy himedo, lo que significard aire muy poco denso, siendo nece-
saria una capa de aire de mucho espesor para lograr que baje la presion hasta
los 500 mb.

Una superficie de 500 mb aparecerd hundida por una de estas dos razones:

1.

Porque haya en el suelo una borrasca, con lo que no es necesario subir mucho
para alcanzar los 500 mb. (tanto menos, cuanto mds frio y seco esté el aire).

. Porqué, no habiendo borrasca en tierra, sino incluso anticiclén, el aire esté tdn

frio y tan seco que sea muy denso, muy pesado, y baste una capa estrecha de
aire para que la presion baje mucho.
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Resumen:

De lo dicho se deduce que no siempre estdn de acuerdo las borrascas y los anti-
ciclones en los distintos niveles de la atmdsfera.

— Puede haber borrasca abajo y arriba.

— Borrasca abajo y anticicldn arriba.

— Anticiclén en el suelo y en altura.

— Anticiclén en superficie y borrasca en los niveles altos.

15.2. INFLUENCIA DE LA TEMPERATURA'Y LA HUMEDAD EN
EL RELIEVE DEL CAMPO ISOBARICO

Sabemos que el aire, contra mas frio y seco, es mas denso, y contra mds calien-
te y hiimedo, menos denso. Si nos imaginamos una gran masa de aire como la de la
figura, como si fuese un saindwich de grandes dimensiones, con una presion en su
base de 1.000 mb y de 500 mb en su parte superior, el espesor de este sdndwich de-
penderd de su temperatura y humedad. Donde el aire esté frio y seco, el aire serd
denso, es decir, muy pesado, y el espesor del sdindwich serd relativamente fino y tan-
to mds cuanto mas frio y seco esté el aire. Por el contrario, si el aire estd cdlido y hu-
medo, el espesor del sindwich serd grueso y tanto mds cuanto mas calido y hume-
do esté.

El agua, al evaporarse, roba grandes cantidades de calor. Este calor lo necesita el
vapor de agua para mantenerse en su estado gaseoso, y podemos decir que queda al-
macenado en el aire: es el calor latente de evaporacion. El calor hace que las molé-
culas del vapor de agua se muevan a gran velocidad y las mantiene separadas, pero
si nosotros las apretamos y comprimimos, éstas se unen nuevamente y vuelven a su
estado liquido. Esto es lo que ocurre en el compresor de un frigorifico. Si el aire se
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eleva, se enfria, y si alcanza el nivel de condensacion, el vapor de agua se condensa
y desprende las calorias que mantenian al vapor de agua en forma de gas, el calor la-
tente de evaporacion. ;Dénde se queda el calor? En el aire, ahora mds caliente.

De lo anterior se deduce que el aire cuando estd hiimedo, tiene una temperatura
real, que es la que indica el termémetro y otra virtual, mucho mayor, que depende de
su humedad, pero que actia, no calentando el aire, sino manteniendo el vapor de agua
en estado gaseoso. Si este aire se eleva, se enfria, y al alcanzar una altura determina-
da se condensard. El calor desprendido en la condensacién hard que el aire aumente
su temperatura y se dilate, pero esta dilataciéon queda compensada por la pérdida del
vapor de agua de la masa de aire, y podemos decir que el peso sobre un centimetro
cuadrado de superficie (la presion) no varia. La masa de aire ha recuperado su po-
tencial termométrico, sin cambiar su peso. El aire ahora tiene mucha mds temperatu-
ra. Esta temperatura que podria alcanzar una masa de aire muy himeda, es la rempe-
ratura virtual.

Podemos resumir diciendo que si el aire estd himedo, una es su temperatura real
y otra mayor su temperatura virtual. La temperatura virtual lo que mide realmente es
la densidad del aire. Si el aire estd muy caliente, aunque esté seco, tendrd mucho es-
pesor. Si el aire estd frio pero con mucho vapor de agua (temperatura virtual), tam-
bién tendrd mucho espesor. Es decir, que lo que indica, lo que mide el espesor entre
los 500 y los 1.000 mb del sdndwich es la temperatura virtual del aire, es decir, su
verdadero potencial termométrico.

15.3. TOPOGRAFIAS RELATIVAS

Si nosotros restamos la altitud a que se encuentran las superficies isobdricas de
1.000 y 500 mb, la diferencia serd el espesor entre estas dos superficies, el espesor
del sdandwich. Los valores altos corresponderédn a espesores de aires mds calientes o
mads himedos, 0 ambos, es decir, con mucha temperatura virtual. Los valores mds ba-
jos, por el contrario, corresponderdn a aires mas frio o secos, o ambos a la vez, es de-
cir, con poca temperatura virtual.

Si en un mapa se unen los puntos con igual espesor, se obtiene una serie de line-
as similares a las de una topografia absoluta, con la tinica diferencia de que la altitud
que indican estos mapas no es la de los 500 mb respecto a la superficie de la tierra,
sino la de la superficie de los 1.000 mb. Las lineas de estos mapas se trazan, al igual
que en las topografias absolutas, de 60 en 60 metros y su nombre es el de fopografia
relativa. Estos mapas en lugar de las iniciales «B» y «H», de baja y alta presion, se
sefialan con las letras «F» y «C», de frio y caliente. Las dreas con «F» serdn zonas
hundidas (aire denso), similar a los valles, y las dreas con «C» serdn zonas elevadas,
como las montafias (aire ligero). Dice Mariano Medina en uno de sus libros, del cual
estoy realizando un resumen, que estos mapas retratan el aire con su riqueza total de
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temperatura, tanto la que tiene en forma contante y sonante, (la que marca el termo-
metro), como la que tiene empleada y almacenada en forma de vapor de agua. Son
los mapas de la verdad.

15.4. VIENTO TERMICO

En una topografia relativa, las lineas que observamos no son isobaras, sino line-
as isotermas, de igual temperatura; pero no isotermas corrientes, sino, isotermas vir-
tuales. También podemos decir que son isohipsas, pero no isohipsas absolutas, sino,
isohipsas relativas, pues lo que miden no es la altura de los 500 mb con relacién a la
superficie terrestre, sino con relacién a los 1.000 mb.

El viento que corre entre estas lineas, sobre todo donde éstas se encuentran mas
juntas, es un viento que realmente no existe, es un viento ficticio que se conoce como
viento térmico. Este viento es andlogo al viento que se nota en la cara cuando viaja-
mos en una moto un dia de calma. Es un viento que no existe, pero para el motoris-
ta es un viento real. Si el dia es ventoso y notamos un viento distinto del que marca
realmente el anemdémetro, este viento serd la resultante de nuestra velocidad y direc-
cién y la velocidad y direccion del viento real. Si viajdsemos en una «moto enorme
y fantdstica» que recorriese la superficie de los 1.000 mb flotando sobre ella, y nues-
tra cabeza sobresaliese por encima de los 500 mb, subiendo y bajando siguiendo el
perfil de la topografia, elevdndose cuando éste se eleva y hundiéndose cuando éste
se hunde, el viento que notariamos en la cara seria un viento ficticio, seria el viento
térmico o chorro térmico.
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Estos chorros térmicos aparecen donde el contraste de temperaturas virtuales en-
tre dos masas de aire es muy grande y esto ocurre alli donde las lineas de la topogra-
fia relativa (isotermas) estdn mds juntas. La zona de separacion de esas dos masas de
aire no es otra cosa que el frente. Simplificando podemos decir que los chorros tér-
micos son los frentes.

Las topografias relativas son un instrumento muy importante para el predictor a
la hora de situar en la carta los frentes cuando otros indicativos, como la variacion de
la presion delante y detrds del frente, la humedad, visibilidad, nubosidad, direccién
del viento, etc. no aparecen muy claros.
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16.1. BORRASCAS FRIAS

Son aquellas en las que la temperatura del aire de su interior es mds baja que la
del que la rodea, aumentando su temperatura hacia afuera.

Al ser borrasca, el gradiente horizontal de presién va siempre hacia afuera.
Al ser fria, el gradiente horizontal de temperatura va también hacia afuera.

Es decir, coinciden los sentidos de los dos gradientes de presion y temperatura,
luego el vector viento y su variacion con la altura son del mismo sentido aumentan-
do con Ia altitud. Por tanto el viento conserva su direccién y sentido segun ascende-
mos, pero va arreciando, ya que ambos vectores actian en el mismo sentido (ver
tema viento, variacion del viento con la altura). Por tanto sobre la vertical de una bo-
rrasca fria hay circulacion ciclénica mas fuerte segin se asciende.

El limite superior estard en la tropopausa, pues al pasar a la estratosfera, el gra-
diente de temperatura se invierte y a partir de ahi el viento amainara.

Sobre la vertical de una borrasca fria hay borrasca.

En este caso no hay nivel de no divergencia' a 600 milibares sino mucho mas
arriba (estratosfera).

' Se entiende por nivel de no divergencia al nivel intermedio con divergencia nula. En él no hay mo-
vimiento horizontal del aire, no hay viento: sélo ascendencia en las borrascas y descendencia en
los anticiclones.

Dicho nivel coincide aproximadamente con el de los 600 milibares en los casos de las borrascas
caidas y anticiclones frios (Sutcliffe).
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Borrasca fria sobre la superficie terrestre: perfil de las superficies isobaras,
isotermas y tropopausa, en la vertical

16.2. BORRASCAS CALIDAS

Son las que tienen en su interior aire mds calido que el de los alrededores.
El gradiente horizontal de temperatura va hacia adentro.
El gradiente horizontal de presion va hacia afuera

Por tanto, el viento y su variacién con la altura son dos vectores opuestos, por lo
que el viento disminuird segtin subimos en el seno del aire, hasta encalmarse (lo que
ocurrird justamente en el nivel de no divergencia dentro de la troposfera). A conti-
nuacién surgird un viento directamente opuesto al de debajo.
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Vt

Una borrasca calida tiene encima un anticiclon

16.3. ANTICICLONES FRIOS

Los anticiclones frios son aquellos en los que el aire en su interior es, en su tota-
lidad o en gran parte, mds frio que el de los alrededores.

Los gradientes de presion y temperatura son opuestos, y opuestos resultan el vec-
tor viento y su variacién con la altura, de manera que el viento amaina segtin subi-
mos, conservando su direccidn y sentido hasta encalmar (nivel de no divergencia), y
luego se invertird la direccidn e ird arreciando poco a poco segun asciende.

Sobre la vertical de un anticiclén frio hay un anticiclén en un cierto espeso; a
continuacion, un nivel de calmas (nivel de no divergencia 600 milibares) y mds arri-
ba hay circulacion ciclénica que arrecia con la altura.
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Sobre la vertical de un anticiclén frio hay borrasca

16.4. ANTICICLONES CALIDOS

El aire en su interior es, en todo o en la mayor parte del drea que ocupa, mds ca-
liente que el que le rodea.

Los gradientes de presion y de temperatura son del mismo sentido, y segtin se as-
ciende, el viento conserva su direccién y sentido, pero arreciando con la altura. Eso
ocurrird hasta la tropopausa; mds arriba se invierte el gradiente de temperatura y el
viento disminuye con la altura hasta encalmarse (nivel de no divergencia en la estra-
tosfera), invirtiendo su sentido mds arriba, para circular ciclénicamente y arreciando
a partir de entonces, al ascender.
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Un anticiclén calido tiene encima anticiclon a todos los niveles
(dentro de la troposfera)

16.5. SISTEMAS MOVILES

Una baja cdlida tiene en su vertical, dentro de la troposfera, una alta y una baja
fria, por el contrario, tiene por encima, dentro de la troposfera, circulacién cicldnica,
es decir, una baja.

Como sabemos que un anticiclon frio y una baja cdlida, en superficie se presen-
tan alternados, podemos vincularlos en altura con un anticiclén célido el primero y
una baja fria el segundo, dando lugar, a un sistema dindmico de baja y alta presion
con sus ejes inclinados.
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El aire célido de la baja en superficie asciende hasta que desaparece totalmente
en superficie (oclusidn), convirtiéndose la baja cdlida en una baja fria y como hemos
dicho anteriormente, en altura encima de una baja fria hay, dentro de la troposfera,
circulacion ciclénica, es decir, una baja, que serd l6gicamente fria.

(Qué es lo que ha ocurrido? El eje inclinado del que habldbamos en el parrafo
anterior poco a poco se ha puesto vertical.

Una evolucién semejante ocurre con el anticiclon frio. El aire frio que desciende
se comprime y calienta y el anticiclon frio de superficie se convierte en un anticiclén
calido, que l6gicamente tiene encima un anticiclén.

De esto se deduce que tanto las borrascas cdlidas como los anticiclones frios, son
sistemas evolutivos, sistemas dindmicos, que andan buscando un equilibrio. Cuando
lo consiguen dejan de ser sistemas dindmicos, y se detienen o desaparecen.
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Baja mévil Baja estacionaria

Anticiclon movil Anticiclon estacionario
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17.1. LA SUPERFICIE DE 500 mb

La superficie de 500 mb es una superficie de presion constante situada aproxi-
madamente en la mitad de la troposfera, a una altura media de 5.640 metros, aunque
puede variar entre los 4.700 metros (aires extremadamente frios) y los 6.000 metros
(aires muy calientes). Es decir que la altura de los 500 mb es grande, superior a los
5.640 metros con masas de aire caliente (poco densas) e inferior a 5.640 metros en
masas de aire frio (mds densas). De esto se deduce que, generalmente, la altura de los
500 mb es baja en latitudes norte y alta en latitudes sur.

El viento, en estos niveles, es paralelo a los contornos de las isohipsas y mds fuer-
te cuanto mds juntas se encuentren éstas. De la separacion de sus contornos también
depende el contraste horizontal y vertical de temperaturas. La presencia de una ban-
da de viento fuerte en una direccién es una buena indicacién de la presencia de un
frente en superficie.

Las «corrientes de chorro» se detectan por regla general en niveles més altos, en-
tre 200 y 300 mb, por lo que los vientos de 500 mb no son propiamente vientos de
«corrientes de chorro». Sabemos, sin embargo, que las» corrientes de chorro» se en-
cuentran donde existe un fuerte contraste horizontal de temperaturas, por lo que en
atmosferas muy frias pueden detectarse estas corrientes por debajo de los 500 mb,
como ocurre con la «corriente de chorro drticax.

Las dreas de alturas bajas y altas son representadas en un mapa de 500 mb por las
letras L y H, igual que en los mapas de superficie. Un drea de altura «baja» o «alta»
con contornos cerrados a su alrededor implica que dicha «baja» o «alta» tiene una
circulacién cerrada de viento a su alrededor.

En la figura 1, a 5.899 metros se puede ver una alta con circulacién cerrada al
oeste del estrecho de Gibraltar, asi como una baja a 5.185 metros en los S0°N, 37°W
con sus contornos no cerrados y por lo tanto con una circulacién abierta.

Las vaguadas son dreas de altura relativamente baja y con sus contornos en forma
del «U» 0 «V» y suelen estar indicadas en estos mapas por una linea a trazos (------ ).



Las dorsales son por el contrario dreas de alturas altas con contornos en forma de

«U» o «V» invertidas, y se muestran en estos mapas por medio de lineas en zigzag
(AAAA)'

En invierno el contorno de los 5.640 metros es una indicacion excelente sobre la
anchura (extension) sur, de los vientos del oeste (ponientes), de fuerza 7 (Beaufort)
0 mds en superficie. En verano, sin embargo, el contorno de los 5.640 metros de al-
tura es mds representativo de los vientos del oeste, de fuerza 6.

El camino que recorre una «baja» de superficie va paralelo al contorno de los
5.640 metros, y estd generalmente situado entre 300 y 600 millas nduticas al norte de
dicho contorno.

Los frentes (particularmente los frentes frios) asi como las borrascas en superfi-
cie (centros) se mueven aproximadamente a 1/3 6 1/2 de la velocidad del viento en
los 500 mb.

La velocidad del viento en superficie, particularmente los vientos del tercer cua-
drante (en la masa fria) de una «baja», es aproximadamente la mitad de la velocidad
del viento en los 500 mb.

Figura 1
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17.2. ONDAS LARGAS Y ONDAS CORTAS

Si pudiéramos ver una pelicula del contorno de los 500 mb sobre el H.N. en un pe-
riodo de un afo, observariamos una circulacién hacia el este (W-E) ondulandose hacia el
norte y hacia el sur, con una apariencia de olas (vaguadas y surcos) pasando a lo largo del
globo. Las ondas largas veriamos que permanecian estacionarias, moviéndose muy des-
pacio hacia el este o rompiéndose. Cuando una onda larga se mueve hacia el oeste se dice
que es retrégrada. Las ondas mds pequeiias se mueven mds rapido de oeste a este y tien-
den a intensificarse o engordar cuando caminan encamadas sobre las ondas largas.

Las ondas mds grandes, llamadas ondas largas, tienen una longitud de onda en-
tre 50 y 120 grados de longitud, pudiendo verse entre 3 y 7 alrededor del H.N. Estas
ondas son las responsables y modelo del tiempo en general, asi como de la trayecto-
ria de las borrascas. Por ejemplo, una prolongada sequia o un excesivo mal tiempo
sobre un zona del globo son el resultado de la formacion de una onda larga.

La forma de una onda larga no suele fluctuar significativamente dentro de peri-
odos de 10 dias o mds, por esto es dificil, sobre una carta de proyecciéon mercatoria-
na distribuida por facsimil reconocer su sentido. Se debe esto, en parte al tipo de pro-
yeccion y en parte a la extension del drea cubierta. Una carta de proyeccion polar de
todo el hemisferio, de los 500 mb., es mas titil para este propdsito.

Las ondas mas pequefias (vaguadas) que viajan rdpidamente con el flujo del W
se llaman ondas cortas.

Las ondas cortas estdn asociadas directamente con sistemas de baja presion es-
pecificos, tienen un ciclo de vida normalmente menor de una semana y caminan a lo
largo de las sendas de las ondas largas. El tamaiio tiende a ser del orden de 1.000 a
2.500 kilémetros.

Las ondas largas y las ondas cortas actian entre si como las olas de viento y las
olas de mar de fondo. Cuando esta en fase, una ola de viento tiende a intensificar la
mar de fondo aumentando significativamente su amplitud; por el contrario, cuando
estd desfasada, la ola de viento contribuye a amortiguar o aplastar la ola de mar de
fondo. Una interaccion similar ocurre en la atmdsfera. Cuando estdn en fase, las on-
das cortas ayudan a aumentar la forma de las ondas largas y ambas se intensifican
(engordan), es decir, ganan amplitud. El resultado es una baja en superficie mas fuer-
te. Cuando estdn desfasadas, las ondas cortas pueden amortiguar a la ondas largas y
su amplitud puede disminuir allandndose.

17.3. ONDAS CORTAS Y BAJAS EN SUPERFICIE

Echemos un vistazo a las sucesivas cartas de 500 mb y de superficie asociadas
con el desarrollo de una baja presion en el Atldntico. Los cuatro paneles, separados
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en 24 horas cada uno, muestran el desarrollo de una onda corta (linea a trazos) y de
una baja en superficie, moviéndose ambas desde Norte América dentro de una fuer-
te corriente (flujo zonal) del W hacia el E. La «baja» entonces se robustece, convir-
tiéndose en una borrasca sobre el Atldntico Norte Central.

Figura 2

En la primera secuencia, la onda corta de los 500 mb se encuentra al W de los
Grandes Lagos asociada con la baja en superficie de 1.004 mb situada sobre el SE de
Ontario. Para que se desarrolle un sistema de baja presion en latitudes medias, es
necesario que el eje vertical entre el centro de la onda corta (500 mb) y la baja en
superficie esté inclinado hacia el aire frio (alturas mds bajas) con la altura. Una dis-
tancia de separacion normal entre la baja en superficie y la vaguada en 500 mb, en
las primeras etapas del desarrollo, es un cuarto de la longitud de onda. Se puede ver
que la baja en superficie estd aproximadamente a mitad de camino entre el eje de la
vaguada y el de la dorsal en 500 mb, es decir, un cuarto de la longitud de onda.

Veinticuatro horas mds tarde, la vaguada de la onda corta se encuentra sobre la
zona maritima (aguas) de Canadd, con 996 mb y la baja en superficie cruzando jus-
to la costa de Terranova. La onda corta de 500 mb se ha fortalecido. La baja en su-
perficie se ha profundizado 8 mb desde las tltimas 24 horas, y la distancia entre el
eje de la vaguada en 500 mb y la baja en superficie se ha reducido aproximadamen-
te a la mitad de su distancia inicial.
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Para indicar que se espera que esta baja se profundice de una manera explosiva
en las proximas 24 horas, es decir, 24 mb en 24 horas, los meteordlogos (predicto-
res) usan la frase «intensificindose rdpidamente» (ver punto 17.9).

En la tercera secuencia, la profundizacién explosiva ha tenido lugar realmente.
La baja en superficie se ha profundizado 26 mb en las tltimas 24 horas. La vaguada
de 500 mb de la onda corta se ha intensificado (aumentado), tomando una forma de
«U» 0 «V» mayor o alargdndose en la direccion norte-sur. La vaguada ha desapare-
cido en los 500 mb, apareciendo o, mejor dicho, convirti€éndose en un centro de baja
presion a 5.167 metros, situado al oeste de la baja en superficie. La parte superior co-
mienza a cerrarse, lo que nos indica que los contornos de las isohipsas han empeza-
do también a hacerlo, formdndose una baja cerrada en los 500 mb. El cierre de la baja
en los 500 mb indica la existencia de una circulacion cerrada desde la superficie has-
ta los 500 mb, aumentando su fuerza con la altura. Esta circulacion cerrada en altu-
ra indica que la baja en superficie estd comenzando a pararse. Todavia podemos ob-
servar una ligera inclinacion desde la baja en superficie a la vaguada en altura
hacia el oeste, que nos indica que la baja en superficie se profundizard un poco mds.

En la dltima secuencia la baja en superficie y la baja en los 500 mb tienen poca
inclinacién o ninguna, indicando que la columna atmosférica se ha vuelto mas ho-
mogénea en contenido de temperatura y humedad. La baja en superficie ha llegado a
su completo desarrollo, y estd comenzando a rellenarse y debilitarse. Una bien defi-
nida circulacion cerrada se extiende mds alld de los 500 mb.

En estas secuencias hemos visto tres estados en la vida de una onda corta. Pri-
mero, la fase de desarrollo, donde la vaguada de la onda corta se movia detrds de la
baja en superficie, aumentando con el tiempo. La inclinacién de la vaguada va de-
creciendo y la baja en superficie se va profundizando. La segunda fase o fase de cie-
rre se muestra en el tercer panel, donde comienzan a cerrarse los contornos en
500 mb y la baja en superficie comienza a frenar su velocidad en su traslacioén hacia
adelante. En su fase madura, la baja de 500 mb se encuentra sobre la vertical de la
baja en superficie, no hay mds ahondamiento y la baja comienza a rellenarse.

17.4. CONDUCTA DE LAS ONDAS CORTAS

Sigamos el comportamiento de los vientos maximos de 500 mb a través de la
vida de dos ondas cortas y su influjo mutuo. Los andlisis de 500 mb y superficie a in-
tervalos de 12 horas, desde las 12:00Z del dia 12 de octubre hasta las 12:00Z del dia
15 de octubre de 1994, son mostrados en estas cartas del Pacifico (figura 3).

A las 12:00Z del 12/10 puede observarse una baja suave de 1.010 mb en 33°N;
176°E y una débil onda corta en los 500 mb a la altura de los 172°E ( se observa algo
de inclinacién con la altura, por lo que es de esperar una futura profundizacién). Més
adelante, al sur de Kamchatka, vemos un moderado flujo del NW, con vientos de
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65 km/hora, y una suave y aplastada onda corta (segunda linea a trazos) en 163°E. La
energia en los 500 mb trata de ahondar hacia el SE, es decir, desde la segunda onda
corta hacia la baja de 1.000 mb en superficie. Sin la carta de 500 mb no esperariamos
una profundizacién de la baja en superficie.

Figura 3

A las 00:00Z del 13 de octubre las dos ondas cortas han comenzado a enfasar-
se,ccomo lo indican las dos lineas a trazos y se han extendido (amplificando) durante
las 12 dltimas horas, tomando una forma de «V» o «U» mayor. Tenemos también una
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onda corta formando una dorsal al este, mostrada con una linea en zigzag. La baja en
superficie se ha profundizado 10 mb (casi 1 mb por hora), en las dltimas 12 horas.

Doce horas mds tarde, a las 12:00Z del 13 de octubre, la baja en superficie se ha
profundizado otros 15 mb hasta los 985 mb, y el gradiente horizontal de presion se
ha estrechado muchisimo en el cuadrante NW de la baja. Vientos de fuerza de tem-
poral deberian esperarse en esta zona. En los 500 mb los vientos maximos se han ex-
tendido hacia el este de la onda corta. Podemos ver un viento mdximo de 80 nudos
en el flujo del NW a lo largo de los 40°N. Los ejes de las ondas cortas se han alinea-
do y ahora se encuentran enfasadas.

Alas 00:00Z del 14 de octubre la onda corta se ha cerrado a 5.436 metros, con lo que
la circulacién de vientos desde la superficie se extiende ahora mds alld de los 500 mb.
Los vientos maximos de 500 mb contindan extendiéndose hacia el este de la tormenta, y
la baja en superficie se mueve lentamente hacia el NE encontrandose en estos momen-
tos justamente en la vertical, y podemos decir que casi ha terminado de profundizarse.
Un buque observaria al norte de la borrasca vientos del nordeste de 50 km/hora.

Alas 12:00Z del 14 de octubre, la baja en 500 mb se encuentra a 5.416 metros y
los contornos cerrados se han abierto. La baja de 500 mb se esta dirigiendo hacia el
NE mientras la baja en superficie se ha alargado también hacia el NE, como lo indi-
ca una segunda baja mostrada cerca de la interseccidn de los frentes caliente y frio.
Los vientos maximos en 500 mb estdn igualmente distribuidos al este y al oeste de la
onda corta de 500 mb, pero creciendo en el lado este. Luego la baja de 500 mb co-
menzard a abrirse y ascender (en latitud).

Doce horas mds tarde a las 00:00Z del 15 de octubre, la baja de 500 mb se ha
abierto y disipado. Los vientos mdximos en 500 mb que estaban al oeste han desa-
parecido y la zona de mayor viento estd ahora al este del eje de la vaguada de la onda
corta. La baja en superficie se estd extendiendo hacia el NE, que es la direccion en la
que estan soplando los vientos més fuertes en los 500 mb.

En resumen, la profundizacién mayor en la baja de superficie tuvo lugar duran-
te los primeros tres periodos de tiempo, cuando las dos ondas cortas en 500 mb esta-
ban enfasadas, extendiéndose los vientos médximos alrededor de toda la vaguada en
los 500 mb. La borrasca en superficie el dia 14 a las 00:00Z se encuentra en la verti-
cal de las isohipsas cerradas de los 500 mb, y los vientos mdximos contindan forta-
leciéndose al este del eje de la vaguada en los 500 mb. Muy poca o ninguna profun-
dizacién deberia esperarse después de esta situacion. En las dos dltimas secuencias
vemos a los vientos maximos debilitdindose al oeste del sistema y fortaleciéndose al
este del eje de la vaguada de los 500 mb. Los contornos cerrados en 500 mb se abren,
y la baja en superficie comienza a debilitarse y extenderse hacia el NE. Este grupo
de secuencias estudiado podemos considerarlo como el tipico en la formacién de una
baja en superficie y en la evolucidn de una onda corta en los 500 mb, asi como de los
vientos mdximos asociados a ella.
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17.5. FORMAS ZONALES (Zonal pattern)

A los flujos de aire en direccion W-E situados dentro de los contornos de altura
de 500 mb y alineados del oeste hacia el este se les denomina «Zonal flow» o «flujo
zonal». Cualquier onda corta situada dentro de esta zona tiende a moverse rapida-
mente del oeste hacia el este. No es raro ver bajas en superficie o frentes moviéndo-
se a 35 0 40 nudos. Una buena regla a aplicar es la siguiente: Una baja o frente en-
camado, es decir, dentro de un flujo zonal, en invierno se moverd a una velocidad
promedio entre el 30 y el 50 por ciento de la velocidad del viento en los 500 mb.

En la figura 4 el flujo del oeste en 500 mb se extiende desde la parte central de
América del Norte hacia Europa, con unos vientos médximos de 90 nudos sobre Ohio
y cerca de los 50°N; 20°W. Los frentes encamados dentro de esta drea se moveran ra-
pidamente, entre 40 y 45 nudos.

La posicidn de los bajas en superficie estdn indicadas en las figuras por medio de
una estrella negra, su posicién prevista para 24 horas mds tarde por una estrella hue-
ca, y su movimiento por medio de puntas de flechas.

Los flujos zonales tienden a ser inestables y de corta vida. A menudo, se abren
formando un flujo mas ancho, suavizandose rdpidamente. Cuando tiene lugar una
transicion de un flujo zonal estrecho a otro mds ancho, es de esperar el desarrollo ra-
pido de una baja fuerte en superficie.

La carta de 500 mb que muestra la figura 4 pertenece a dos dias y medio antes
que la de la figura 5 donde el flujo zonal era mds ancho.

El centro de la baja presion en superficie, cerca de Nueva Inglaterra en la figu-
ra 4, se mueve hacia el ENE aproximadamente a 30 nudos en direccién al SE de Te-
rranova donde se funde con una baja mds vieja (situada verticalmente bajo la baja
de 500 mb), localizada sobre el golfo de San Lorenzo. La baja resultante se fortale-
ce rdpidamente (975 mb) a las 00:00Z del 9 de diciembre, y en 500 mb la onda se
amplifica.

Otra baja encarnada en el flujo del SW en los 500 mb al oeste de Irlanda, se mueve
hacia el NE a 35 nudos, atravesando Escocia en direccién al mar de Noruega. Una ter-
cera baja, casi en la vertical de la onda corta, bajo las isohipsas cerradas de 4.891 metros
en los 500 mb y cerca de Islandia, se mueve hacia el oeste hacia la longitud 30°W.

Observen dos distintas bandas o flujos zonales. El flujo dominante es de oeste a
este, de América del Norte hacia Europa; el segundo flujo sopla hacia el SE desde
Groenlandia y se funde justo al oeste de Europa con el anterior, situado mds al sur.

Las corrientes fundidas crean una zona o drea con los contornos (isohipsas) mas
comprimidos, que generan en los 500 mb velocidades de viento mayores, y fuertes
diferencias de temperatura por debajo de los 500 mb, es decir, frentes muy activos,

232



si suponemos que el flujo del norte suministra aire muy frio y el flujo del sur, aire re-
lativamente caliente y himedo. No es inusual ver hasta tres flujos en los 500 mb.

Figura 4

Figura 5
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17.6. FORMAS MERIDIONALES (Meridional pattern)

En un flujo meridional los contornos tienen mas amplitud (orientacién norte-sur)
que en un flujo zonal (ver el ejemplo de la figura 6). El flujo meridional tiende a lle-
var aire frio hacia el sur y caliente hacia el norte. Bajas de superficie y ondas cortas
de los 500 mb se moverdn mds hacia el norte o sur que con un flujo zonal.

Veamos en este ejemplo las trayectorias en 24 horas. La baja en superficie situa-
da en 47°N; 169°W se mueve al NE a 30 nudos hacia la isla de Kodiak. La baja y la
onda corta situada al oeste de California se mueven hacia el SE. La baja de superfi-
cie asociada a isohipsas cerradas, situada al norte de Japén, se mueve lentamente ha-
cia el NE. Una amplia dorsal se extiende desde Alaska hasta el oeste de Hawai, y el
flujo del norte en su porte oriental lleva aire frio desde el interior de la Columbia Bri-
tanica y de los territorios del NW hacia las aguas del Pacifico. El flujo del SW, por
otra parte, lleva aire caliente y himedo desde el sur de los 30°N; 170°E hacia el NE,
es decir, hacia Alaska.

El concepto de las diferentes corrientes se ve claramente en esta carta. Al este de
Japén, la corriente norte se debilita al moverse sobre la dorsal a lo largo de los 160°E.
La corriente del sur es mds fuerte al oeste de los 179°W y menos ancha que la co-
rriente del norte. Mds al este, la corriente norte es mds fuerte en su parte meridional
(al este de 140°W), con una vaguada débil al sur de la corriente y cerca de los 35°N;
140°W.

Es importante el concepto de corriente, debido a la interaccion entre las ondas
cortas encastradas o encarnadas en diferentes corrientes, y en particular en aquellas
fases de las ondas cortas que, juntas, formen dreas significativas potencialmente para
el desarrollo de bajas en superficie.

Recuerden que el drea de accion de los 500 mb estd en movimiento. Por todo esto
es una buena idea dar un vistazo a la prediccidn de los 500 mb para ver qué forma se
espera va a tomar, es decir, como va a desarrollarse. No es raro encontrarse una pro-
gresiva forma meridional en donde haya ondas cortas, vaguadas y dorsales avanzan-
do hacia el este, al mismo tiempo que van aumentando su tamafio.
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Figura 6

17.7. SITUACIONES DE BLOQUEO (Blocking pattern)

A una dorsal de gran amplitud que bloquea el avance W-E de los ponientes se la
denomina «dorsal de bloqueo». La figura 7 nos muestra un modelo o situacién de
bloqueo con una alargada dorsal cerrando el paso de los ponientes sobre Europa Oc-
cidental y el este del Atldntico Norte.

En una situacién de bloqueo, la onda corta se dirigird hacia el norte o nordeste,
sobre la dorsal de bloqueo. Si la amplitud de la dorsal es suficientemente grande, las
ondas cortas que se aproximan por el oeste pueden tratar de introducirse por debajo
del bloqueo. Esta penetracién por debajo, contribuye a dividir mds el flujo de los po-
nientes al oeste del drea de bloqueo, y eventualmente pueden ayudar a romper dicha
situacién de bloqueo.

En la figura 7 la penetracion anteriormente descrita se puede ver facilmente cer-
ca de los 50°N; 25°W. La baja cerrada de 5.450 metros, cerca de los 38°N; 24°W, es
el resultado de los ponientes tratando de introducirse por debajo del bloqueo. Debi-
do a la fuerza del flujo del NW, hacia el oeste y los noroestes de la baja de 500 mb.
Se dice que la baja se estd ahondando hacia el SE; por lo tanto, las bajas, en superfi-
cie y en 500 mb se mueven hacia el SE.
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Las bajas cerradas que se forman al oeste de una dorsal de bloqueo y se ahondan
hacia el SE, tienden a fortalecerse claramente, y no es raro encontrarse en superficie
vientos de 45 y 50 nudos al oeste y sudoeste de la baja en superficie.

Dos bajas, cerca de Islandia y sur de Groenlandia, se mueven hacia el NE y NNE
debido a la dorsal de bloqueo situada al este. Estos bloqueos pueden durar diez dias
y més.
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Figura 7

17.8. BAJAS CERRADAS (Cut-off lows)

Si una forma de 500 mb aumenta lo suficiente, es posible que se forme una baja
en el borde sur de los ponientes y que €sta se convierta mds tarde en una «baja ce-
rrada», como nos muestra la figura 8. La circulacion cerrada asociada con una baja
sobre el este de Kansas, en el medio del Atldntico (40°N; 45°W) y la que se encuen-
tra sobre Espafia, son bajas cerradas.

Débiles dorsales separan los ponientes de las latitudes altas de las tres «bajas ce-
rradas». Las «bajas cerradas» tienden por regla general a quedarse estacionarias y
permanecer varios dias en el mismo sitio. Suelen estar acompaiiadas en superficie de
fuertes vientos, en particular en el flujo del norte y noroeste de la baja, chubascos y
truenos. Tampoco es inusual encontrarse fuertes vientos de levante al norte y nor-
deste del centro, debido al fuerte gradiente de presion entre la «baja cerrada» y una
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alta fuerte en superficie, al nordeste o este. Las «bajas cerradas» gradualmente se de-
bilitan o son absorbidas por el flujo del oeste de las altas latitudes cuando las formas
de éste se amplifican de nuevo y la dorsal desaparece. Esto suele ocurrir principal-
mente en primavera y otoflo, cuando los ponientes emigran al norte a sur respectiva-
mente.

Figura 8

17.9. CICLOGENESIS Y CICLOGENESIS EXPLOSIVA

Ciclogénesis significa bdsicamente creacioén de un ciclén, entendiéndose por ci-
clén si nos referimos a latitudes medias, a una depresion, borrasca o baja presion.

Todas las depresiones, borrascas o ciclones para su generacion y desarrollo su-
fren una ciclégenesis. Inicialmente tienen una estructura en forma de onda, como es-
tudiamos en el temal4, con sus sistemas frontales frio y cdlido asociados a un mini-
mo y como los frentes se van acercando, el minimo de presién profundizandose y la
borrasca cerrandose sobre si misma hasta que se ocluye.

Cuando hablamos de ciclégénesis explosiva nos estamos refiriendo a una pro-
fundizacién del minimo muy répida y muy intensa. Es decir, la depresion o ciclén en
superficie se forma en un espacio muy corto de tiempo, convirtiéndose en una borrasca
(caso de latitudes medias) muy violenta y adversa en cuestién de pocas horas. Al mismo
tiempo se traslada en el espacio también rdpidamente. Se suele usar el término de
bomba meteoroldgica para este tipo de depresion.
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Se considera una borrasca explosiva a aquella cuyo minimo de presion baja apro-
ximadamente 24 mb en 24 horas o menos, si hablamos de procesos ciclogenéticos en
latitudes altas (entre 50° y 60°) y algo menos entre 18 y 20 mb en 24 horas para lati-
tudes como las nuestras entre 40° y 50°, debido a que como sabemos el desarrollo de
las bajas esta afectado por la rotacidn terrestre y a mds latitud mayor es el efecto.

Como hemos visto en el capitulo Ondas cortas y bajas en superficie de este tema,
para que se produzca una ciclogénesis explosiva deben coexistir de forma sincronizada
y a distancia, una borrasca o vaguada de presion en superficie que interaccione positi-
vamente con otra situada en niveles altos, 500 mb o 300 mb y que suele estar lejos,
es decir, con su eje vertical inclinado hacia el aire frio, con la altura.
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18.1 CLASIFICACION

Las depresiones de origen no frontal son las siguientes:

— Gota fria.

— Borrasca térmica.
— Borrasca orogréfica.
— Ciclén tropical.

— Tornado.

— Tromba de agua.

18.2. GOTA FRIA (Dana) (Cut-off low)

Podemos definir a la gota fria como una depresion cerrada en altura, aislada y se-
parada completamente del chorro del cual se ha desprendido, y que se mueve inde-
pendientemente, pudiendo mantenerse estacionaria o incluso retroceder.

En las ultimas décadas el término gota fria se viene usando de forma indebida,
en general, y particularmente por los medios de comunicacion, para indicar una si-
tuacion de lluvias intensas asociadas a efectos catastréficos, cuando una gota fria no
tiene por qué ir asociada a lluvias intensas, ni siquiera a lluvias. Preferentemente, es-
tas lluvias torrenciales se dan en la costa mediterrdnea en otofio y suelen ir asociadas
a inestabilidad atmosférica, provocada por la presencia de aire més frio de lo normal
en altura y viento en superficie cdlido y himedo.

Una gota fria puede definirse como una depresion en altura, en cuyo centro se
encuentra el aire més frio. Es decir, no es una borrasca con sus frentes asociados y
bajas presiones en superficie, sino un embolsamiento de aire frio en altura, por en-
cima de los 5.500 metros (entre 300 y 500 mb). Los primeros estudios (Képpen y
Sherhag) crefan que estas perturbaciones no tenian reflejo en superficie, sin embar-
g0, las nuevas teorfas indican que siempre tienen un reflejo en los niveles bajos y en
superficie.
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Situacion de la mal llamada «Gota Fria» ocurrida el 23/12/2000 en la costa espaifiola del
Mediterrdneo. Se observa en el mapa de 500 mb una baja célida sobre el norte de Marrue-
cos, que provoca vientos de componente SE célidos y himedos que penetran por la costa
de Valencia y Catalufia, donde se elevan, encontrandose en altura con un embolsamiento de
aire frio (zona azulada sobre los Pirineos), lo que dio lugar a una gran inestabilidad y fi-
nalmente a lluvias torrenciales y pérdidas considerables.

Las corrientes de chorro llevan asociados vientos muy fuertes, superiores a los
180 km/h con una direccion zonal, de oeste a este. En su lado izquierdo el aire estd
muy frio, y en su derecho, relativamente caliente. Cuando este chorro se intensifica
y se ondula, puede tomar una componente norte sur muy marcada y dar lugar a la for-
macion de una circulacion ciclénica muy intensa, que termina aisldandose de la cir-
culacioén general y se aleja de ella.

Los americanos las denominan como «cut-off low», es decir, baja aislada, y no-
sotros, desde mediados de los ochenta del siglo pasado, como DANA (Depresion
Aislada de Niveles Altos).

El ciclo de vida de una DANA va asociado, como hemos dicho, a un proceso de
ondulacién, separacidn, ruptura y aislamiento de la circulacion del chorro polar o
subtropical, que se muestra en los dibujos siguientes.
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En la figura 1 observamos una ondulacion de la corriente de chorro, que da lugar
a la formacién de dos dorsales (D yD,). En la figura 2, la componente del aire tiene
ya una marcada direccién norte-sur, y los vientos descendentes (rojos) se intensifi-
can. En la figura 3 observamos, por una parte, que una circulacién cerrada cicldni-
camente se ha formado en su lado meridional, y por otra, que en su parte septentrio-
nal la circulacién se ha recompuesto. Finalmente, en la figura 4, la DANA se ha
aislado totalmente, separdndose de la corriente de chorro.

18.3. BORRASCA TERMICA

Es una depresion cuya region central estd mas caliente que sus bordes, es decir,
que la temperatura aumenta de fuera hacia dentro.

Se forman en verano cuando la tierra se calienta, el aire en contacto aumenta su
temperatura, y al hacerse mads ligero se eleva; la presion disminuye y se forma la bo-
rrasca. Generalmente estas borrascas tienen poco espesor y sélo aparecen en los ma-
pas de superficie. Por la noche cuando el suelo se enfria, la presion aumenta y la bo-
rrasca desaparece.

18.4. BORRASCA OROGRAFICA

Son depresiones que se forman a sotavento de las montafias, cuando el viento so-
pla perpendicular a ellas. Se forma un remolino de viento que produce una inflexién
en las isobaras. El tiempo asociado a una borrasca orogréfica suele ser bueno, ya que
el viento descendente disipa las nubes y el cielo queda despejado.

244



18.5. TORNADO

Es la perturbacion atmosférica mds violenta. Tiene forma de remolino y se inicia
a partir de una nube cumulonimbus con un desarrollo muy grande, resultado de una
gran inestabilidad que provoca un intenso descenso de la presion en el centro, fuer-
tes vientos circulando ciclonicamente, lluvia, granizo y rayos. El tornado se mani-
fiesta como un remolino con forma de embudo, que se desarrolla en vertical. A me-
nudo se extingue antes de alcanzar el suelo. El fendémeno se desarrolla cuando entran
en contacto una corriente fria y seca con otra cdlida y himeda, ambas asociadas a un
cumulonimbus. Se desplazan del oeste hacia el este, con una velocidad aproximada
de 20 a 35 millas por hora, con vientos que pueden superar los 300 nudos y con una
duracién de unas horas.
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18.6. TROMBA MARINA

Es un fendmeno similar al tornado, que se forma en la mar, aunque mucho me-
nos violento. El didmetro del remolino no suele exceder los 10 metros y sus efectos
son muy locales. Suelen durar poco tiempo, no mds de media hora, y generalmente
termina rompiéndose por un punto situado a un tercio de su altura desde la base. Las
trombas de agua pueden girar tanto ciclénica como anticiclénicamente, dependiendo
de su inicio.

246









19.1. INTRODUCCION

Fenomeno tipico de la costa vasca que permanece sin explicaciones muy preci-
sas. Louis Raoult meteor6logo de Biarritz realiz6 unos trabajos de los que se extra-
en las siguientes ideas:

— Todos los afios, en especial desde mayo a septiembre, la costa del Pais Vasco
es afectada por un fenémeno relativamente poco frecuente, de aparicion brus-
ca y ciertamente peligroso, conocido por los marinos con el nombre de «ga-
lerna» o «brouillarta».

— Las galernas son esencialmente entradas subitas de aire marino, con rafagas
de fuerza 8 y 9 (Beaufort), y el peligro estd en que aparecen repentina y bru-
talmente. La visibilidad desciende rdpidamente por debajo de los mil metros
y entran en tierra estratos bajos. A partir de los 600 metros las condiciones son
normales y sopla el mismo viento sindptico preexistente.

— No son ni brisas marinas, pues el viento sopla en fuertes rdfagas, ni tampoco
el sector posterior de un frente frio.

— El signo anunciador de una galerna es una temperatura anormalmente eleva-
da durante la mafiana, no provocada por viento sur, asi como la existencia de
un débil gradiente isobdrico en un campo de presiones de valores medios.

— Las galernas suelen producirse pasado el mediodia y bastante antes del ano-
checer. El viento anterior a la situacién es nulo o muy débil, del sector este. El
cielo suele estar despejado o muy poco nuboso, y suele haber en el Pais Vasco
un minimo barométrico poco profundo, de origen térmico. Normalmente exis-
te una baja presion poco importante sobre Gran Sol o sus cercanias.

— Puede haber galernas desde marzo a octubre, pero las mds frecuentes son en
los meses veraniegos, con una frecuencia aproximada de dos al mes.
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19.2. HISTORIA Y CARACTERISTICAS

José Manuel Orcolaga (1912)

Es el viento que sopla con mayor o menor impetu y brusquedad entre el oeste y
el noroeste; lo hace repentinamente, saltando de un cuadrante a otro o de un extremo
a otro del mismo cuadrante, rompiendo el silencio de una calma.

Lo equipara a los vientos «pamperos» que soplan en Argentina y a los «Nor-
them» del Golfo de México.

Formacion: (causas)

— Centro de bajas presiones en el golfo de Gascuiia.

— Muro de los Pirineos.

— Ruta abierta entre los Pirineos hacia el Mediterraneo.

— Huida presurosa seguida por un anticiclon.

— Sopla la galerna.

— Laintensidad estd en razon directa a la diferencia y proximidad de ambos cen-
tros ciclonico y anticiclonico.

Debe anunciarse antes de que baje el barémetro, pues de otro modo los avisos
son tardios.

Ricart y Giralt

Cree que la galerna es una turbonada como cualquier otra, debida a la diferencia
de potencial térmico y también eléctrico que hay entre el mar y la tierra en los céli-
dos dias de verano. Fenémeno puramente local y de imposible prevision.

Derrotero

Lo considera como un caso particular de los temporales del oeste. Al desplazar-
se un frente frio u ocluido por las costas del Cantdbrico, los vientos anteriores al fren-
te (sures) son frenados por la cordillera Cantdbrica. Al paso del frente, los vientos gi-
ran al cuarto cuadrante (NW o N) aumentando su intensidad.

La presencia subita de los vientos del cuarto cuadrante se achacan al oculta-
miento de los sures por las montafas Cantdbricas.
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Louis Raoult

No es un frente frio que pasa suibitamente por el Cantdbrico, ya que el punto de
rocio y la tensién del vapor de agua, tienen los mismos valores antes y después del
fenémeno, lo que no ocurre al paso de los frentes.

No se produce con excesiva frecuencia, no mds de 6 veces en verano, y excep-
cionalmente en primavera y otoflo, nunca en invierno.

Zona limitada entre el Cabo Matxitxako y Cap Breton. Peligrosa, vientos de fuer-
za 8 y 9 (Beaufort), y grandes olas.

Mariano Medina
Distingue dos tipos distintos de galernas:
— Minigalerna
Se produce en situaciones de «sur» con silla de montar.

e Situacién sindptica: Un potente anticiclon sobre Europa que se prolonga hasta
el sur de Francia y una cuila anticiclénica por el Golfo de C4diz. Una profun-
da borrasca al oeste de Irlanda y un centro de bajas presiones en el Mediterra-
neo, alcanzando su borde occidental las costas del levante espafiol.

e Situacién inicial:

— Vientos de componente sur o SSE.
— Nubosidad (Ac).
— Mar débil en la costa y tendida del sur en alta mar.

 Desarrollo:

— El viento del sur, desecado por el efecto Foéhn, se va estancando en la cos-
ta a sotavento de la cordillera Cantabrica, absorbiendo humedad. Su menor
densidad hace bajar el barémetro (minimo barométrico).

— Por encima de los 400 metros de altitud la corriente es fuerte del SW, pre-
sentando su intensidad una especie de pulsaciones. Los aumentos de inten-
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sidad en la corriente superior activan el minimo barométrico de superficie,
arreciando la mar. El viento salta stibitamente al NW y la mar se hace arbo-
lada. Gastado el exceso repentino de energia, la mar vuelve en pocas horas a
la normalidad aunque persisten los nublados y chaparrones durante dias.

* Frecuencia: Principalmente en otofio y primavera, muy escasamente en el l-
timo tercio del verano y practicamente nunca en la segunda decena de agosto.

— Galerna (M. Medina)

e Situacion inicial: Pantano barométrico (presion uniforme en toda la Peninsula
Ibérica y parte de Europa).

¢ Desarrollo:

— Al caer la tarde o en las primeras horas de la noche (verano), una vez esta-
blecida una brisa terral de sur flojo o bonancible tras un dia soleado, se ori-
gina un torbellino mar adentro y salta el NW, que alcanza stubitamente la
fuerza 8 y 9 (Beaufort).

— Es la tipica galerna brutal y casi imprevisible, que muchas veces no va
acompafiada de tormenta y ni siquiera de lluvia. Es necesaria para su for-
macion la presencia, en las capas altas, de vientos del cuarto cuadrante al
oeste del meridiano «0» y de vientos del tercer cuadrante al este del mismo.

José I. Espel e I. Garmendia

Distinguen dos tipos y las clasifican por «frontal» y «Galerna del Golfo de Gas-
cufia».

— Galerna Frontal

e Génesis:

— Frente frio activo barriendo el Cantdbrico. En su parte anterior vientos de com-
ponente sur y SW que, a sotavento de la cordillera Cantabrica, soplan rachea-
dos y célidos con poca intensidad. Mar cerca de la costa en calma. Al paso del
frente, rola el viento al NW, aumentando su intensidad (hasta 40 nudos).
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— La mar es gruesa o muy gruesa, con olas «cortas. Nubes bajas y de desa-
rrollo vertical (Cb) con abundantes precipitaciones. Su duracion puede lle-
gar incluso a dos dias.

Epoca mds frecuente: Primavera, ocasionalmente en verano y otofio, y nunca

en invierno.

Caracteristicas fundamentales:

— Giro brusco del viento del SW al NW.

— Arbolamiento de la mar.

— Descenso notable de la temperatura a su paso.

— Presencia de un anticiclon sobre el Mediterrdneo y parte de Europa oriental
que bloquea o retarda el desplazamiento del frente.

Signos locales:

— Caldeamiento anormal.

— Mar en calma en la costa con mar de fondo al NW.

Prevision:

— Posible, observando en los mapas de superficie la presencia de frentes fri-
os con acusado giro del viento entre su parte anterior y posterior.

— Caldeamiento anormal del suelo.

— Mar de fondo del NW.

Situaciones que no dan lugar a galerna
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Situaciones que si dan lugar a galerna

— Galerna del Golfo de Gascuria (Kostaldeko galerna)

Este es realmente el fenémeno conocido como «Galerna» o «Bruillarta» por los
pescadores vascos, y aunque sus efectos se confunden en numerosas ocasiones con
la frontal, presenta notables diferencias con ella, tanto en su origen como en su evo-
lucién posterior.

* Condiciones iniciales:
— Mar en calma.
— Viento débil del nordeste o calma (régimen de brisas).
— Cielo totalmente despejado.
— Barémetro con valores ligeramente superiores o inferiores al normal
(1.013 mb).
— Gradiente horizontal de presién nulo o muy débil.
— Situacién de pantano barométrico sobre la Peninsula y parte de Europa.
— Horizonte brumoso.
— Cerca del mediodia el calor se hace sofocante, superando los 30°C.
 Desarrollo:
— Aparece un pequeiio cimulo sobre el cabo Matxitxako, desaparece y vuel-
ve a situarse sobre Matxitxako una o dos veces mas.
— El viento del nordeste arrecia.
— El cimulo se espesa y se convierte en (Sc), formando una especie de pared
negra.
— El viento salta al sur o sudeste.
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— Aparecen nubes muy bajas en jirones (St y Ns) entre 30 y 80 metros de al-
tura, produciéndose violentos remolinos a nivel del suelo.

— El barémetro en valores proximos al normal.

— Humedad relativa préxima al 50%.

— La visibilidad disminuye bruscamente.

— La mar empieza a rizarse.

— Salta el viento repentinamente al oeste y noroeste, arreciando su intensidad
y se desencadena la galerna.

— La mar se encrespa, llegando a gruesa o muy gruesa.

— Pasado un tiempo que puede durar varias horas, el NW desaparece rolando
al NE, volviéndose a la situacion inicial.

— Las precipitaciones son en forma de chubascos violentos originados por po-
tentes (Cb), pero en ocasiones no se producen; estamos entonces ante la
«galerna seca».

e Claves para la formacién: Viento del sur o sudeste que sustituye a la calma o
ventolina del nordeste matinal. Por la tarde, con la tierra recalentada, el vira-
z6n sopla de la mar introduciéndose por debajo de la masa de aire caliente so-
bre tierra, y obligdndola a elevarse y dirigirse, en sentido contrario, hacia la
mar (sures o sudestes). En un primer momento este aire calido queda atrapado
entre la costa y las montafias vascas para, posteriormente, atacado constante-
mente por el aire himedo de la mar, verse obligado a elevarse, condensarse y
formar las nubes que empiezan a verse sobre cabo Matxitxako. Por tanto, es
fundamental la presencia de los montes vascos en el rincén del golfo de Gas-
cuifia, ya que propician el represamiento momentédneo del aire caliente, verda-
dero motor de la galerna.
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* Horas de iniciacién:
— Nunca se producen por la mafiana.
— Escasisimos los casos en que comienzan antes de las 19 horas (local).
— Entre las 19 y 21 horas locales se inician el 80% de todos los casos obser-
vados.
e Temperatura: Para que la galerna se forme se requiere:
— En los meses de mayo y junio una temperatura del aire superior a los 27°C
en la costa.
— En los meses de julio, agosto y septiembre una temperatura del aire supe-
rior a los 30°C (en ocasiones se ha llegado a registrar los 38°C).
— Una diferencia de temperaturas entre la temperatura del aire sobre la tierra
y en la mar, estimada de al menos 11°C.
— Aungque sin datos suficientes, se cree que, finalizada la galerna, la tempera-
tura del aire es idéntica sobre la mar y sobre tierra.

e Otras caracteristicas:

— Nubosidad baja, con un techo que no supera los 600 metros; (Ns) y (Sc) y
en ocasiones (Cb).
— Los valores del punto de rocio y la tension del vapor de agua son idénticos
antes y después del meteoro.

O 0 3 O W

Resumen de las condiciones necesarias para que se produzca una galerna

. Situacién de pantano barométrico sobre la peninsula Ibérica y gran parte de Europa.
. Temperatura local anormalmente alta (30°C o mds), con sensacion agobiante.
. Calma de viento o ligera ventolina del nordeste por la mafiana; posteriormente rola

el viento al sur o sudeste.

. Aparicién de un pequeio ctimulo sobre cabo Matxitxako que, en ocasiones, desa-

parece una o dos veces y vuelve nuevamente a aparecer.

. Elcielo se espesa a base de estratos y nimboestratos muy bajos (entre 30 y 80 metros).
. Se inician fuertes remolinos de viento al nivel del suelo.

. El barémetro en valores proximos al normal (1.013 mb).

. Humedad relativa préxima al 50%.

. La visibilidad disminuye bruscamente.

10.
. Salta el viento repentinamente al noroeste y se desencadena la galerna.

La mar empieza a rizarse.
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20.1. FORMACION, TRAYECTORIA Y CICLO DE VIDA

El ciclon tropical es el fendmeno meteoroldgico mds potente del mundo aunque
no es el mds grande, pues las borrascas extratropicales alcanzan dimensiones mayo-
res, ni el mds violento, pues en los tornados se han medido velocidades de vientos
mucho mds fuertes; pero al combinar tamafio y fuerza, causa enormes dafios y la des-
truccién por donde pasa.

Imagen del Katrina
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El término genérico «ciclon» se usa para cualquier fendmeno que tiene vientos
en forma de espiral, es decir, una circulacién cerrada de vientos alrededor de un pun-
to central, y se clasifican de acuerdo a la velocidad de sus vientos en:

— Onda tropical (Tropical disturbance, o Tropical wave), cuando la circulacién
ciclonica es débil.

— Depresion tropical (Tropical depression), cuando sus vientos no exceden de
34 nudos (7 Beaufort).

— Tormenta tropical moderada (Moderate tropical storm),cuando los vientos no
sobrepasan los 47 nudos (8-9 Beaufort).

— Tormenta tropical severa (Severe tropical storm) cuando los vientos no so-
brepasan los 64 nudos (10-11 Beaufort).

— Huracadn, Tifén, Ciclén tropical, etc., cuando los vientos son superiores a los
65 nudos.

Asi como las borrascas o depresiones extratropicales se forman en latitudes me-
dias, donde aparece el frente polar, los ciclones se formanen las latitudes bajas pro-
ximo a un cinturén de bajas presiones, donde convergen los alisios del H.N. y del
H.S. que se conoce como la ITCZ (Zona de convergencia intertropical). Dicho cin-
turén de bajas presiones, mds o menos proximo al ecuador, que rodea el globo du-
rante todo el afio, va cambiando su situacién con la declinacion del Sol, es decir, que
se va moviendo en primavera y verano hacia posiciones mds septentrionales, y en
otofio e invierno hacia latitudes mds meridionales. En el Atldntico Norte, general-
mente estd localizada entre los 5 y 10° de latitud, durante los meses de abril y sep-
tiembre, y se puede considerar que no cruza el ecuador para pasar al Atldntico Sur,
motivo por el cual nunca hay ciclones tropicales en dicho océano.

20.2. ROL DE LA ITCZ EN LA GENERACION DE CICLONES
TROPICALES

En las proximidades del Ecuador, donde la radiacién solar es mdxima, el aire se
calienta en la superficie y se eleva. Esto da lugar a bandas de bajas presiones a lo lar-
go del Ecuador. Esta ascension de aire origina lo que se conoce como «Célula Had-
ley». El aire ascendente es reemplazado por los vientos alisios que se aproximan al
ecuador desde el norte y sur. Los vientos alisios de ambos hemisferios convergen cer-
ca del ecuador en superficie y se elevan, dando lugar a una banda de bajas presiones
que es conocida como Vaguada ecuatorial, zona de convergencia intertropical o
ITCZ.
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Cinturones globales de altas y bajas presiones y vientos
predominantes sobre la tierra

La ITCZ es una regién de vientos suaves, que recibe el nombre de «doldrums».
La convergencia de los vientos alisios del nordeste y sudeste sobre la ITCZ da lugar
a una zona de formacion de nubes de tipo cimulos y cumulonimbos con muchas pre-
cipitaciones. Este tipo de nubes a menudo crecen hasta alturas superiores a los
12.000 metros. La ITCZ puede variar entre 20 y 300 millas en anchura, dependien-
do de la fuerza de los vientos, y tipicamente toma una forma ondulada.

Bajo ciertas situaciones las depresiones tropicales se intensifican sobre la ITCZ;
lo que puede parecer inexplicable, ya que la fuerza de Coriolis cerca del Ecuador es
muy débil. La respuesta a este enigma estd en el hecho de que la ITCZ no permane-
ce estacionaria sobre el Ecuador, sino que se mueve hacia el norte y sur con las esta-
ciones: en verano, cuando la declinacién del Sol es positiva hacia el norte, y en in-
vierno, hacia el sur. Estos movimientos por debajo y por encima del Ecuador no son
perfectamente simétricos, al depender de la situacion de las masas de tierra asi como
de otros factores.
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Situacion aproximada de la ITCZ en enero y julio

Cuando la ITCZ se encuentra cerca del Ecuador, la convergencia de los vientos
superficiales sobre la ITCZ da lugar a un flujo del viento casi paralelo al ecuador.
Cuando los alisios convergen en la ITCZ, son suaves y casi paralelos al ecuador; la
ITCZ tiende a estrecharse en anchura y muestra una escasa actividad lluviosa. Esta
condicidn es la que se muestra en la figura inferior.

Alisios convergiendo paralelamente a la ITCZ

Cuando la ITCZ se mueve hacia el norte del Ecuador, como sucede en los océa-
nos Atlantico, Pacifico e Indico, los alisisos del sudeste, después de cruzar el Ecua-
do, toman una direccién sudoeste, debido a la fuerza de Coriolis, que en el H.N. des-
via los vientos hacia la derecha y en el H.S. a la izquierda. En esta situacion, la
convergencia es fuerte y favorece la formacién de nubosidad de desarrollo vertical,
y a continuacion la formacién de depresiones tropicales.
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ITCZ situada al norte del Ecuador

Cuando la ITCZ se mueve hacia el sur del Ecuador, como ocurre en el Pacifico
occidental y en el Indico, los alisios del nordeste al cruzar el ecuador toman una com-
ponente noroeste debido a la fuerza de Coriolis. La convergencia lo mismo que en el
H.N. vuelve a favorecer la formacion de grandes cumulos, cumulonimbos y una cir-
culacién en el sentido de las agujas del reloj, que en el H.S. es la ciclénica.

ITCZ situada al sur del Ecuador

La anchura de la ITCZ viene a ser entre 25 y 100 millas, en funcién inversa a la
fuerza de los alisios, y a lo largo de ella se van formando las perturbaciones tropica-
les, unas cien al afio en el Atldntico, aunque solo un 10% aproximadamente se con-
vierte finalmente en un Huracdn o ciclén tropical.

El ciclén tropical funciona como una sencilla mdquina de vapor, en la que el aire
célido y himedo hace de combustible; cuando éste es calentado por el Sol, se eleva y
se expande. Mds aire cargado de humedad sustituye al anterior y el proceso continda.

Condiciones necesarias para su desarrollo e intensificacion

1. Perturbaciones preexistentes. Hay diferentes tipos de perturbaciones que
pueden encontrarse a lo largo de la ITCZ. Estas perturbaciones aparecen en
los mapas meteorolégicos como una onda (pandeo) hacia el norte de las iso-
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baras. En el lado oeste de dicha onda, donde los vientos de superficie divergen
hundiéndose el aire, generalmente se produce buen tiempo; pero en la parte
donde los vientos convergen, el aire ascendente produce nubes de desarrollo
vertical, generdndose una tormenta tropical que da lugar a fuertes lluvias y
vientos. Esta tormenta tropical es el mecanismo de transporte vertical del ca-
lor, de la humedad y de la circulacién ciclénica de sus vientos a niveles altos
de la atmésfera, que hacen que esa onda tropical crezca y se desarrolle.

. Calor y humedad en la atmdsfera tropical. La razén de que los ciclones se for-

men sobre regiones ocednicas es que requieren una ilimitada fuente de agua que
alimente los grandes ctimulos. El promedio de evaporacion estd directamente re-
lacionado con la temperatura superficial de la masa de agua. Rociones pro-
vocados por los fuertes vientos ayudan al aire circundante a transportar mds hu-
medad hacia el interior del ciclon. Aire seco en niveles de la atmdsfera entre los
3.000 y 6.000 metros no favorecen el desarrollo de las tormentas tropicales.

. Temperatura del agua del mar alta. Esto limita el 4rea de ciclones sobre una

superficie donde la temperatura al menos sea de 26°C (80°F): a esta tempera-
tura el agua del océano se evapora aceleradamente. Este agua caliente debe
mantenerse al menos en los primeros 60 metros de profundidad, para que
cuando sea removida por los fuertes vientos, la temperatura de la superficie
no se enfrie demasiado. El ciclén tropical es una méaquina de calor que re-
quiere que su temperatura mds alta se encuentre en el centro. Como quiera que
el aire que asciende en espiral por su vortice se expande, como resultado de
una menor presion cerca de él, a menos que mds calor sea aportado esta ex-
pansién dard como resultado un enfriamiento. El aire en ascenso se enfria y
tiende a volcarse debido a su flotacién positiva (mds frio significa mds pesa-
do con relacion al aire que le rodea; luego cae). Es importante por lo tanto que
el agua de la mar esté siempre tan caliente o mds que el aire que entra hacia
el vortice, pues de otro modo este aire se enfriaria y la energia que necesita el
ciclén irfa disminuyendo y el ciclén desapareciendo.



La energia térmica del agua célida que alimenta a un ciclén se conoce como Po-
tencial de calor de un ciclén tropical (TCHP) (Tropical Ciclén Heat Potencial).

Remolinos célidos (Eddies) o corrientes oceanicas calidas, como la del Golfo
de México, dan lugar a la consolidacién o intensificacién de los ciclones,
cuando éstos pasan por encima. El huracdn «OPAL», en el afio 1995 se inten-
sificd stbitamente en el Golfo de México al pasar sobre un remolino cdlido.

Por otra parte el paso de un ciclén sobre las aguas del océano puede hacer
que la parte superior se enfrie lo suficiente como para influir en el futuro de-
sarrollo de otros huracanes. A finales del verano de 2005, las temperaturas
superficiales del mar extremadamente calientes en el golfo de México car-
garon de energia a dos huracanes el «Katrina» y el «Rita». Segtin datos del
satélite de la NASA (TRMM), para la medicion de lluvias tropicales, cada
una de estas tormentas refrescé las temperaturas del agua mas de 4 °C a lo
largo de sus trayectorias y la temperatura general en el Golfo en cerca de
1°C. Sin embargo, al estar el Golfo tan caliente las temperaturas del agua se
restablecieron rdpidamente, permaneciendo lo bastante cdlidas como para
permitir y soportar nuevos huracanes hasta una gran parte de octubre.

Los huracanes refrescan el océano actuando como «motores de calor», que trans-
fiere el calor desde la superficie del océano a la atmésfera con la evaporacion. El
enfriamiento también es causado por upwelling o afloramiento del agua fria de
debajo, debido al efecto de succion del centro de la baja presion de la tormenta.

El enfriamiento afiadido puede venir del agua fria de las gotas de agua que
permanecen en la superficie del océano por un tiempo. Las nubes pueden
también desempeiar un papel a la hora de enfriar el océano ocultando la su-
perficie del océano de la luz del sol directa antes y después del paso del ci-
clén. Todos estos efectos combinados pueden producir una caida fuerte de la
temperatura superficial del mar sobre un drea grande en apenas pocos dfas.

. Vientos favorables para su desarrollo (Cizalladura del viento). El ciclén tro-
pical es una columna de aire ascendente, a gran velocidad, que produce una
intensa baja presion cerca del centro de la tormenta.

En los niveles altos de la atmdsfera los vientos deben ser débiles para que la es-
tructura se mantenga intacta y se continte intensificando, una suave cizalladura
vertical de los vientos horizontales (menos de 15 grados) tiene mucha importan-
cia permitiendo al drea principal de conveccidén permanecer sobre el minimo de
presién alimentandolo e intensificdndolo. En otras palabras, un ciclén tropical
ideal tiene su circulacién ciclénica en niveles medios y altos de la atmésfera lo-
calizada directamente encima de la circulacion ciclénica en superficie y niveles
bajos. Si los vientos aumentan con la altura dan lugar a una inclinacién en la es-
tructura vertical del ciclon, y si esta inclinacion es mayor de 15°y persiste el cre-
cimiento del ciclon, se debilita y el sistema termina por desaparecer.
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5. Coriolis. Larotacion de la Tierra eventualmente ayuda al movimiento en for-
ma circular de la onda tropical y el incipiente ciclén comienza a moverse.
Para que esto ocurra los ciclones tropicales necesitan estar separados del
ecuador 4 o 5 grados de latitud, entonces el aire tiende a girar hacia adentro
(ciclénicamente) en los niveles bajos y hacia fuera y anticiclénicamente en los
niveles altos, debido a la fuerza de Coriolis.

6. Corriente troposférica. Es importante un sistema de altas presiones amplio en
la troposfera superior para vaciar el aire del interior del ciclon. Vientos diver-
gentes en los niveles altos son decisivos para arrojar fuera del niicleo del ci-
clon las masas de aire, permitiendo asi su intensificacion. Cuando el flujo ha-
cia adentro se acelera y los vientos huracanados empiezan a soplar, las masas
de aire no pueden ya alcanzar el centro de ciclén debido a la fuerza centrifu-
ga, y esto hace que soplen paralelos a las isobaras a una distancia determina-
da del centro, formado el «ojo» del ciclon.

Para que el ciclén no desaparezca y siga desarrolldndose necesita lo siguiente:

— Moverse o permanecer sobre zonas cdlidas.

— Moverse o permanecer sobre el agua.

— Que aire célido se traslade hacia el vortice.

— Un fuerte anticiclén en altura para expulsar el aire de su interior.

Cuando los ciclones tropicales se mueven hacia el norte, hacia el frio, dentro del
océano, pierden la fuente de energia con la que se alimentaban. Muchas veces estos
ciclones tropicales en el Atlantico se convierten en extratropicales en latitudes altas,
0 se combinan con perturbaciones existentes o vaguadas frontales moviéndose hacia
el norte, llevando hacia Europa mucha humedad y tiempo borrascoso.
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20.3. ESTRUCTURA DE UN CICLON TROPICAL

Esta mdquina de vapor que es un cicldn tropical tiene un drea central con aire més
célido que el que le rodea. Recibe su energia de la condensacién del vapor de agua
de mar que se evapora, se expande y comienza a elevarse: al mismo tiempo que el
aire sube, se condensa, se forman nubes y aparecen las precipitaciones. Estas nubes
pueden alcanzar los 16.000 metros de altura. La condensacién facilita calor y ener-
gia al sistema, y hace que los vientos y las precipitaciones arrecien.

En los niveles bajos del ciclon, desde la superficie del mar hasta los 3.000 me-
tros aproximadamente, el aire fluye hacia el centro del sistema. En los niveles me-
dios hay circulacién ciclénica ascendente que gira alrededor del centro, y en la par-
te superior del ciclén, el aire se mueve hacia fuera.

En el centro del ciclon existe un drea de relativa calma que se conoce como el
«0jo del ciclén», alrededor del cual una pared de nubes gira en bandas verticales. Las
corrientes ascendentes crean una turbulencia enorme y cantidad de lluvia, al enfriar-
se el aire y condensarse el vapor de agua. Todo el sistema gira pero no de forma re-
gular; a veces lo hace mas rdpido y a veces mds lento. El ciclén se va moviendo de
acuerdo a los vientos en los niveles altos de la troposfera.

Ojo del huracan

{C:-’??' (&
S~ )
Nubes altase e N

i R

El ojo del ciclén es un drea de calma relativa; se extiende desde la superficie has-
ta la parte superior y se encuentra rodeado por una pared de nubes densas. El ojo del
ciclén sin embargo estd libre de nubes, y el responsable es el aire predominante den-

267



tro de él, que es descendente; por lo tanto se calienta, se expande y se seca, desapa-
reciendo todo rastro de nubosidad. Generalmente contra mds fuerte es el ciclén mds
claro se aprecia el 0jo en las imédgenes de los satélites.

En la pared del ojo se encuentran dos fuerzas opuestas: la fuerza de la presion del
aire que se mueve hacia el centro y la fuerza centrifuga que es hacia fuera. En la pa-
red del ojo soplan los vientos mds fuertes, y a medida que nos alejamos los vientos
van decreciendo. El 0jo y su pared trazan la diferencia entre una tormenta tropical
(que no tiene 0jo) y un ciclén.

El didmetro del ojo de los ciclones tropicales varia mucho, y no hay una relacién
directa entre ellos y las intensidades del ciclén; muchos de los ciclones mds intensos
han tenido ojos relativamente pequefios.

La Iluvia més fuerte se encuentra en lo que se conoce como bandas de lluvia, que
van saliendo del centro en forma de espiral. Estas bandas pueden medir entre 5 y
40 kilémetros, aproximadamente, de ancho y hasta 600 kilémetros de longitud.

20.4. DESARROLLO DE UN CICLON TROPICAL

Dentro de la corriente general de los vientos de levante (alisios) por donde discurre
la ITCZ aparecen unas ondulaciones isobdricas conocidas como ondas del este. Una on-
dulacién de este tipo aparece dentro de la corriente general cada 15° de longitud aproxi-
madamente. En el sector oriental donde el viento converge el viento se eleva, y el aire hi-
medo y cdlido origina nubes de fuerte desarrollo vertical. El alisio establece el
movimiento de esta «onda del este» y la mueve hacia el oeste, mds o menos paralela al
ecuador. Poco a poco la perturbacion, si estd lo suficientemente alejada del ecuador, va
sintiendo la fuerza de Coriolis y sus vientos empiezan a tener un movimiento contrario a
las agujas del reloj en el H.N., hasta que se organizan como para formar una depresion
tropical. El ascenso del aire es turbulento y se satura de vapor de agua, condensédndose y
formando grandes Cu y Cb, que llegan a alcanzar la tropopausa, aumentando la tempe-
ratura de la troposfera media y alta al liberar el calor latente. En la tropopausa cesa el as-
censo del aire, que diverge y se dispersa horizontalmente y esto favorece la convergencia
del aire en la superficie. Si la depresion se mueve hacia latitudes mds altas, o simple-
mente, si la aceleracién de Coriolis es lo suficientemente fuerte, la depresion puede evo-
lucionar hasta convertirse en un ciclon tropical. La divergencia del aire en altura deter-
minard que el ciclon se ahonde o se rellene, si la divergencia en altura es mayor que la
convergencia en superficie el ciclon se ahondard; de otra forma se rellenara. El desarro-
llo es el caracteristico del tiro de una chimenea: en superficie la presion disminuye y la
convergencia del aire aumenta, y en altura, el aire diverge, en resumen, el sistema «tira».
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El vacio que se origina en el vortice del ciclon tropical (huracédn), origina en res-
puesta un ascenso del nivel del mar ( por ejemplo con una presiéon de 900 mb en el
vortice del cicldn, el ascenso es de 1 metro aproximadamente). Esta elevacion, unida
a las enormes olas que se forman y que en un principio parece pueden quedar reteni-
das por los vientos de la parte anterior del ciclon, dan lugar a que al trasladarse mas
tarde por delante del ciclén (ya que su velocidad de propagacion es mucho mayor que
la del desplazamiento de éste), alcancen una altura considerable dando lugar a una ma-
rea de huracan que al llegar a las costas, para un ciclén de estas caracteristicas
(900 mb) pueda alcanzar, una elevacién del nivel del mar entre 6 y 10 metros, o més.
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20.5. DIFERENCIAS BASICAS ENTRE LOS CICLONES
TROPICALES Y LAS BORRASCAS EXTRATROPICALES

Los ciclones tropicales y las borrascas ondulatorias presentan grandes diferen-
cias: aunque responden a un mismo sistema de presion, en el sentido de que ambos
sistemas consisten en un centro de bajas presiones, con vientos que circulan en el
sentido contrario a las agujas del reloj en el H.N. y en el mismo sentido en el H.S.

— El didmetro de los ciclones tropicales es sensiblemente menor que el de las
borrascas.

— Los ciclones tienen una estructura mucho mds simétrica, casi circular, que las
borrascas, mientras que estas se aproximan mds a la eliptica.

— Los ciclones carecen de frentes.

— La energia de las borrascas deriva del contraste térmico entre sus dos masas
de aire, mientras que en los ciclones se debe fundamentalmente al calor la-
tente de evaporacion liberado por el aire himedo al condensarse.

— Los ciclones son mucho mas violentos que las borrascas.

— La presion en el minimo del ciclén puede alcanzar valores inferiores a los
930 mb, mientras que en las borrascas rarisima vez alcanzan los 950 mb.

Los ciclones tropicales, segin Richrard Blakeslee, al contrario que en las bo-
rrascas raramente producen reldmpagos o rayos y la razén no es otra que la falta de
un ingrediente fundamental, vientos y corrientes verticales.

Dentro de las nubes tormentosas, las corrientes verticales hacen que los cristali-
tos de hielo y gotitas del agua (llamadas «hidrometeoros») se desplacen y choquen
entre si. Este «frotamiento» hace que los hidrometeoros se carguen. Por las razones
que aun no se entienden completamente, la carga eléctrica positiva se acumula en las
particulas mds pequefias mientras que la carga negativa es retenida en las mds gran-
des. Los vientos y la gravedad separan a los hidrometeoros cargados, produciendo un
campo eléctrico enorme dentro de la tormenta. Este es el origen e de las descargas.

Los vientos de un huracan son fundamentalmente horizontales, no verticales.
Las intensidades de las corrientes verticales que conducen a la generacién de las des-
cargas no suceden normalmente dentro de estas tormentas y esta puede ser la causa
aunque en el 2005 tres importantes huracanes el «Rita», el «Katrina y el «Emily» si
generaron reldmpagos. Los investigadores piensan que su gran violencia pudo ser la
causa, pero otros huracanes también muy intensos no los produjeron, por lo que debe
haber algo mds y se sigue investigando.

El huracan «Gilbert» 888 mb (septiembre de 1988) y el «Wilma» 884 mb medi-
dos con sonda y 881 mb presion extrapolada de la de 700 mb, tomada por el avién el
dia 19 de octubre de 2005, son los minimos en el Atlantico.

El minimo absoluto registrado es de 870 mb, ocurrié el 12 de octubre de 1979 en
el Pacifico con el tifén «Tip».
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Nombres:

Huracdn Antillas

Tifon Pacifico

Ciclon Indico

Cordonazo Costa de América Central Oeste

Willy-willy Australia

Baguio Filipinas

Alisio reforzado  Bahamas y Bermudas (parte posterior del ciclon)
Tormenta Puerto Rico

20.6. REGIONES DE FORMACION DE LOS CICLONES

. Al SW del Pacifico Norte, entre las Marshall y Filipinas. Son los tifones.
. Parte meridional y oriental del Indico. Ciclones de Madagascar.

. Entre el Caribe y la costa oriental de Africa. Huracanes.

. Pacifico Sur al nordeste de Australia.

. Mar de Arabia.

. Costa centroamericana del Pacifico.
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20.7. TRAYECTORIAS

Si consideramos a la atmésfera donde el ciclon estd encamado como un rio de
aire en constante cambio en velocidad y movimiento, un ciclén se podria considerar
como «una hoja en ese rio», y cualquier alteracién dentro de ese rio, producida bien
por un sistema de altas o bajas presiones, bien frentes o corrientes de chorro, da lu-
gar a cambios drésticos en su direccion y velocidad. Remolinos y corrientes ocedni-
cas, ya comentado anteriormente, también producen los mismos efectos. Un sistema
tropical pobremente organizado es movido por los vientos de la troposfera baja y me-
dia (700 mb aproximadamente); sin embargo, un ciclén bien formado es guiado por
los vientos de la media y alta troposfera.

Un segundo efecto menos importante en la trayectoria del cicldn, es el producido
por su propio movimiento interno. El vértice del sistema fluctia en un zig-zag de 10 a
20 millas dentro de su trayectoria, y por otra parte tiende a caer ligeramente hacia la de-
recha de la trayectoria a la que en un principio tratan de llevarle los vientos superiores.

Después de lo comentado anteriormente podemos deducir que predecir la futura
trayectoria de un ciclon es una tarea bastante complicada. Estadisticamente se ha
comprobado que las trayectorias de los ciclones estdn siempre comprendidas dentro
de extensas dreas, fuera de las cuales no se ha registrado la presencia de un ciclén.

Por lo general estas trayectorias son ligeramente paralelas al ecuador en su pri-
mera fase, para luego girar como una pardbola, hacia la derecha en el H.N. y hacia la
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izquierda en el H.S., al mismo tiempo que aumenta su velocidad (recurva), aunque
la trayectoria y velocidad dependeran del campo general de presiones de la zona por
donde se va moviendo. Un ciclén tropical nunca cruza el ecuador.
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Ojo de un ciclon visto desde un avion de reconocimiento

20.8. HURACANES DE CABO VERDE

Se llaman asf a las tormentas tropicales que se forman en una zona tropical pro6-
xima al archipiélago de Cabo Verde, y que se convierten en huracanes antes de llegar
al Caribe. Generalmente se forman durante los meses de agosto y septiembre aunque
en algtin afio extrafio como 1995 se dieron a finales de junio y primeros de octubre.
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20.9. NOMBRE DE LOS CICLONES

Se puede decir que se da nombre a los ciclones para facilitar su reconocimiento
a los meteordlogos y su facil comunicacion al publico en general. Pues puede ocurrir
muy frecuentemente, que en una zona determinada se formen varios a la vez, lo que
podria dar lugar a confusiones.

De acuerdo a Dunn y Miller (1960), fue un meteor6logo australiano, a principios
del siglo pasado, el que comenzd a poner nombres a los ciclones. Los nombres ele-
gidos eran de politicos que, digamos, no se habian portado muy bien con el pueblo.

Durante la Segunda Guerra Mundial, los meteor6logos de la marina americana
en el Pacifico, informalmente, comenzaron a poner el nombre de sus novias o espo-
sas. Entre 1950 y 1952 en el Atldntico fueron identificados con el alfabeto fonético,
pero en 1953 el US Weather Bureau volvié con los nombres de mujeres. Desde 1979
los servicios americanos incluyen también el nombre de hombres.

En el Pacifico la historia es bastante parecida, mientras que en el Indico Norte los
ciclones no tienen nombre sino nimero.

20.10. SEMICIRCULO MANEJABLE Y PELIGROSO

La distribucién de los vientos es resultado de su distribucion isobdrica. Como la
fuerza de Coriolis es pequena en latitudes bajas, se equilibra exclusivamente con la
fuerza centrifuga, y la consecuencia son unas isobaras casi circulares, mds apretadas
hacia el lado del polo, en la direccién del anticiclén a cuyo alrededor se traslada. A
medida que el viento va girando en espiral alrededor del centro va aumentando su ve-
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locidad, resultado del aumento de gradiente horizontal de presién, y el dngulo que
forma el viento con las isobaras va siendo cada vez menor, hasta soplar paralelo a
ellas cerca del centro, y dando lugar a la calma central en su vértice.

Se ha generalizado la division del ciclon en dos semicirculos observando el sen-
tido de su desplazamiento: el semicirculo derecho y el semicirculo izquierdo. En el
H.N. el semicirculo derecho es el peligroso y el izquierdo el manejable, y al revés en
el H.S. El fundamento es el siguiente.

Supongamos un ciclén en el H.N. desplazdndose a una velocidad de 12 nudos, a
lo largo de una trayectoria como la de la figura, y que los vientos en las proximidades
del centro tienen una fuerza de 100 nudos. La masa de aire en el semicirculo derecho
se moverd respecto al buque a una velocidad igual a 112 nudos (100 + 12). En cam-
bio en el semicirculo izquierdo el viento y el ciclén se mueven en direcciones opues-
tas resultando una velocidad efectiva de 88 nudos (100 — 12).

Por otra parte los vientos del semicirculo derecho tienden a arrastrar al buque ha-
cia la trayectoria del ciclén y por delante, mientras que en el izquierdo lo hacen
hacia la parte trasera y hacia fuera.

Por tltimo, sabemos que los ciclones en el H.N. recurvan generalmente hacia la
derecha, es decir, que un yate que se encuentre en el semicirculo derecho corre el pe-
ligro de que se le eche encima al recurvarse.

Generalmente estos semicirculos se dividen en dos, (como se ve en la figura), an-
terior y posterior segun esté delante o detrds del vortice del ciclon.

20.11. ESCALA SAFFIR-SIMPSON

Es la escala que se utiliza para catalogar los ciclones tropicales de acuerdo a la
intensidad de sus vientos y que al mismo tiempo es Util para dar una estimacion apro-
ximada de los dafios que pueden realizar.
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CATEGORIA Maéximos vientos sostenidos ~ Minima presion en superficie =~ Marejada

m/s km mb m
1 33-42 64-83 Mayor de 980 1,0-1,7
2 43-49 84-96 979-965 1,8-2,6
3 50-58 97-113 964-945 1,7-3.,8
4 59-69 114-135 944-920 39-5,6
5 +69 +135 Menos de 920 +5,6

20.12. DETERMINACION DEL CUADRANTE EN EL QUE SE
HALLA EL BUQUE

Basandose en cémo rola el viento, en su fuerza y en la variacién de la presion, se
pueden dar las siguientes reglas que nos pueden ayudar para determinar en qué cua-
drante nos encontramos, y que sirven para ambos hemisferios.

— Si el viento rola en el sentido de las agujas del reloj, nos encontramos en el
semicirculo derecho.
Si el viento rola a la derecha estamos a la derecha de la trayectoria.

— Si el viento mantiene una direccion constante, nos encontramos en la misma
trayectoria del vortice.

— Si el viento rola en el sentido contrario a las agujas de un reloj, nos encon-
tramos en el semicirculo izquierdo.
Si el viento rola a la izquierda estamos a la izquierda de la trayectoria.

Observando simultdneamente el barémetro se podrd determinar en qué cuadrante
nos encontramos:

— Si disminuye la presién o aumenta el viento, en el cuadrante anterior.
— Si aumenta la presién o disminuye el viento, en el cuadrante posterior.

20.13. DI*;TERMINACI()N DE LA POSICION RELATIVA DEL
VORTICE

Si no se dispone de informacién meteoroldgica, el marino puede, con sus propias
observaciones, hacerse una idea de la posicion del vértice. Siguiendo las reglas de
Buy’s Ballot y situando el barco proa al viento, el centro de una depresion en el H.N.
se encuentra de 8 a 12 cuartas a su derecha, y de 8 a 12 cuartas a su izquierda en
el H.S.

Como la direccion del viento se va aproximando al flujo de las isobaras a medida que
nos vamos acercando al vortice, es bastante frecuente el uso de la siguiente regla para po-
der determinar, con cierta aproximacion, su trayectoria y nuestra posicion relativa.
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Cuando el barémetro inicia un descenso apreciable, entre 1.013 mb y 1.003 mb,
el centro se encontrard a unas 12 cuartas a la derecha de la direccién de donde sopla
el viento. Cuando el barémetro haya descendido mas de 10 mb por debajo de la pre-
sién normal, es decir, entre 1.003 mb y 993 mb, la demora del centro serd de 10 cuar-
tas, y cuando haya descendido mds de 20 mb, es decir, por debajo de 993 mb, serd de
8 cuartas. Naturalmente, en el H.S. las demoras serdn a la izquierda.

Si estamos en contacto con algtin barco que se encuentre también en el drea del
ciclén y se toman las observaciones al mismo tiempo en cada barco, se puede esta-
blecer con bastante exactitud la posicién del vortice y su velocidad de traslacion.

20.14. FORMA DE MANIOBRAR A LOS CICLONES

Si disponemos de informacién de la fuerza del viento para las proximas 24,48 y
72 horas, podremos realizar un diagrama como el mostrado en la siguiente figura,
tangenteando los circulos de mds de 34 nudos de velocidad del viento en cada fecha
y afiadiendo 100 millas a la situacién de las 24 horas, 200 millas a las 48 horas y
300 millas a la posicion prevista para las 72 horas. Este drea coloreada en color rojo
en la figura es la que deberemos evitar.

Otra forma es situar en la carta la posicion del ciclén y dibujar, a partir de dicha
posicion, un sector de peligro que trataremos de evitar. Dicho sector se traza a partir
de la trayectoria prevista del ciclon con dos rectas 40° a cada banda y con un radio
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igual a la distancia que se estima vaya a recorrer en las proximas 6, 12 o 24 horas.
Cada 6, 12 o 24 horas iremos marcando la posicién del ciclén en la carta y trazando
un nuevo sector de peligro modificando nuestro rumbo si es necesario.

Situacion vortice

20.15. BARCO EN EL CUERPO DE UN CICLON (Maniobras)

Hemisferio norte
— Buque en el semicirculo manejable
El viento rola a la izquierda y el barémetro cae.

1. Correr el temporal con el viento por la aleta de Er. Con toda la maquina po-
sible.

2. Viento abierto 3/4 por la amura de Br. Mdquina para gobernar.

3. Viento por la aleta de Br. Mdquina atrés.

4. Viento por la aleta de Er. Popa a la mar. Mdquina atrés.

— Bugque en el semicirculo peligroso
El viento rola a la derecha y el barémetro baja.

5. Correr el temporal con el viento por la aleta de Er. Cruzar la trayectoria del
vértice pasando al sector manejable.

6. Proa a la mar con el viento abierto 3/4 de la proa. Mdquina justo para ma-
niobrar.

7. Viento abierto 2 a 3 cuartas de la popa por Er. Arrancada atrés.

— Bugque en el sector peligroso posterior

8. Mar de proa y viento por la amura de Er.
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Trayectoria

Ciclones (Hemisferio norte)

Hemisferio sur
— Bugque en el semicirculo manejable
El viento rola a la derecha.

1. Correr el temporal con el viento por la aleta de babor con toda la maquina
posible.

2. Viento por la aleta de Er. Arrancada atras.

3. Popa a la mar. Médquina atr4s.

— Bugque en el sector peligroso anterior
El viento rola a la izquierda, barémetro bajando.

4. Cruzar la trayectoria del vértice, con el viento por la aleta de Br.
5. Viento por la amura de Br. Mdquina para gobernar la ola.
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6. Viento 3/4 de la popa por Br. Maquina atras.

— Bugque en el sector peligroso posterior
7. Proa a la mar, viento por la amura de Br.

Trayectoria

Ciclones (Hemisferio sur)
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DISPOSICIONES DE SEVIMAR (SOLAS) PARA CICLONES
Capitulo V

Regla 2
Mensajes de peligro

a) El Capitdn de todo buque que se encuentre con hielos o derrelictos peligrosos o con
cualquier otra causa que suponga un peligro inmediato para la navegacion, o con una
tempestad tropical, o que haya de hacer frente a temperaturas de aire inferiores a la
congelacion juntamente con vientos duros que ocasionen una seria acumulacién de
hielo en las superestructuras, o con vientos igual o superior a 10 (escala de Beaufort)
respecto a los cuales no se haya recibido aviso de temporal, estd obligado a transmi-
tir la informacion que proceda, por todos los medios que disponga, a los buques que
se hallen cercanos, asi como a las Autoridades competentes utilizando el primer pun-
to de costa con el que pueda comunicar.

Regla 3

Informacion que debe figurar en los mensajes de peligro

a ..
b) Temporales tropicales

1. Notificacion de que el buque se ha encontrado con un temporal tropical.

2. En el mensaje figurardn cuantos datos quepa incluir de entre los siguientes:

— Presion atmosférica, preferiblemente corregida (en mb. mm. o pulgadas).

— Tendencia barométrica.

— Direccién verdadera del viento.

— Fuerza del viento (escala Beaufort).

— Estado de la mar.

— Mar tendida (pequefia, regular o grande) direccion verdadera que lleva desde su
procedencia, longitud y periodo.

— Rumbo verdadero y velocidad del buque.

3. Es conveniente, aunque no obligatorio, que cuando un capitdn haya informado
acerca de una tempestad tropical, se efectien y se transmitan nuevas observacio-
nes, hora a hora si es posible o a intervalos de no mds de 3 horas, mientras el bu-
que siga expuesto a los efectos de la tempestad.

Ejemplo: TTT Tempestad parece aproximarse un Huracdn 1300 GMT, 14 setiembre
2200N 7236W. barémetro corregido 29,64 pulgadas, tendencia a bajar
0,015 pulgadas. Viento NE fuerza 8, chubascos frecuentes. Rumbo 035 9
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20.16. CARTAS Y PARTES DE CICLONES
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WTNTO1 KNGU 170900
SUBJ: TROPICAL CYCLONE WARNING
1. TROPICAL STORM JEANNE (11L) WARNING NR 015
02 ACTIVE TROPICAL CYCLONES IN ATLANTIC
MAX SUSTAINED WINDS BASED ON ONE-MINUTE AVERAGE

WARNING POSITION:

170600Z4 —- NEAR 19.4N4 69.8W3

MOVEMENT PAST SIX HOURS - 300 DEGREES AT 05 KTS

POSITION ACCURATE TO WITHIN 060 NM

POSITION BASED ON CENTER LOCATED BY SATELLITE

PRESENT WIND DISTRIBUTION:

MAX SUSTAINED WINDS - 055 KT, GUSTS 065 KT

RADIUS OF 050 KT WINDS - 030 NM NORTHEAST QUADRANT
030 NM SOUTHEAST QUADRANT
015 NM SOUTHWEST QUADRANT
030 NM NORTHWEST QUADRANT

RADIUS OF 034 KT WINDS - 060 NM NORTHEAST QUADRANT
060 NM SOUTHEAST QUADRANT
030 NM SOUTHWEST QUADRANT
060 NM NORTHWEST QUADRANT

REPEAT POSIT: 19.4N4 69.8W3

FORECASTS:

12 HRS, VALID AT:

171800Z7 —- 20.0N2 70.9W6

MAX SUSTAINED WINDS - 055 KT, GUSTS 065 KT

RADIUS OF 050 KT WINDS - 060 NM NORTHEAST QUADRANT
060 NM SOUTHEAST QUADRANT
030 NM SOUTHWEST QUADRANT
060 NM NORTHWEST QUADRANT

RADIUS OF 034 KT WINDS - 090 NM

VECTOR TO 24 HR POSIT: 310 DEG/ 10 KTS

24 HRS, VALID AT:

180600Z5 —- 21.3N6 72.5W4

MAX SUSTAINED WINDS - 065 KT, GUSTS 080 KT

RADIUS OF 064 KT WINDS - 020 NM

RADIUS OF 050 KT WINDS - 060 NM NORTHEAST QUADRANT
060 NM SOUTHEAST QUADRANT
030 NM SOUTHWEST QUADRANT
060 NM NORTHWEST QUADRANT

RADIUS OF 034 KT WINDS - 090 NM

VECTOR TO 36 HR POSIT: 320 DEG/ 11 KTS

36 HRS, VALID AT:

181800Z8 —-23.0N5 74.0W1

MAX SUSTAINED WINDS - 070 KT, GUSTS 085 KT
RADIUS OF 064 KT WINDS - 020 NM

RADIUS OF 050 KT WINDS - 030 NM
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RADIUS OF 034 KT WINDS - 075 NM NORTHEAST QUADRANT
075 NM SOUTHEAST QUADRANT
060 NM SOUTHWEST QUADRANT
075 NM NORTHWEST QUADRANT
VECTOR TO 48 HR POSIT: 335 DEG/ 11 KTS

EXTENDED OUTLOOK:

48 HRS, VALID AT:

19060026 —- 25.0N7 75.0W2

MAX SUSTAINED WINDS - 075 KT, GUSTS 090 KT

RADIUS OF 050 KT WINDS - 030 NM

RADIUS OF 034 KT WINDS - 075 NM NORTHEAST QUADRANT
075 NM SOUTHEAST QUADRANT
060 NM SOUTHWEST QUADRANT
075 NM NORTHWEST QUADRANT

VECTOR TO 72 HR POSIT: 335 DEG/ 05 KTS

72 HRS, VALID AT:

200600Z8 —- 27.0N9 76.0W3

MAX SUSTAINED WINDS - 080 KT, GUSTS 095 KT

RADIUS OF 050 KT WINDS - 050 NM

RADIUS OF 034 KT WINDS - 090 NM NORTHEAST QUADRANT
090 NM SOUTHEAST QUADRANT
075 NM SOUTHWEST QUADRANT
090 NM NORTHWEST QUADRANT

VECTOR TO 96 HR POSIT: 330 DEG/ 04 KTS

LONG RANGE OUTLOOK:

NOTE...ERRORS FOR TRACK HAVE AVERAGED NEAR 250 NM

ON DAY 4 AND 350 NM ON DAY 5... AND FOR INTENSITY

NEAR 20 KT EACH DAY.

96 HRS, VALID AT:

210600Z9 —- 28.5N5 77.0W4

MAX SUSTAINED WINDS - 085 KT, GUSTS 105 KT
VECTOR TO 120 HR POSIT: 290 DEG/ 07 KTS

120 HRS, VALID AT:
220600Z0 —-29.5N6 80.0W8
MAX SUSTAINED WINDS - 085 KT, GUSTS 105 KT

REMARKS:

17090027 POSITION NEAR 19.6N6 70.1W8 OR APPROX 285NM E OF GUAN
TANAMO BAY, CU. 12FT SEAS 90NM IN ALL QUADRANTS.

NEXT WARNINGS AT 171500Z4, 17210021, 180300Z2 AND 180900Z8.
REFER TO TROPICAL STORM KARL (12L) WARNINGS (WTNT03 KNGU)
FOR SIX-HOURLY UPDATES ./

BT

#0001

NNNN
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20.17. EJERCICIOS

1.—El buque Florida Silverbow, navegando por el Atlantico Norte en situacion
1 =22°-00,0N; L =70°-00,0W, observa anomalias en el barémetro y un aumento re-
pentino en la intensidad del viento. No disponiendo de ninguna informacion meteo-
roldgica, y ante la probable presencia de un huracdn en las proximidades, decide po-
nerse a la «capa preventiva» observando:

A HRB =06:00 p=1002mb Vt°=S70W f
HRB = 08:00 p= 995mb Vt°=S30W f
HRB = 11:00 p= 990mb Vt°=S10W f

I
O 00

Se pide:

1. Trayectoria del huracan.
2. Cuadrante en que se encuentra el buque, razonando la respuesta.
3. Maniobra de evasion mds adecuada.

Respuestas:

1. Trayectoria del huracdn = S60W.

2. Viento rolando a la izquierda ____ semicirculo izquierdo _____ semi-
circulo manejable presiéon disminuyendo ____ cuadrante anterior =
CUADRANTE MANEJABLE ANTERIOR.

3. Maniobra: Viento por la aleta de estribor, corriendo el temporal con toda

la médquina posible.
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2.—El dia 20 de julio, navegando por el Atlantico Norte, el buque /txaso, que se
encuentra en situacion I = 11°-40,0N; L = 46°-10,0W, ante la proximidad de un hura-
cén, decide ponerse a la capa preventiva e intercambiar sus observaciones meteoro-
16gicas con otro buque llamado Mendi, con el cual se mantiene en comunicacién y
que se encuentra también a la capa en situacion | = 10°-15,0N; L = 45°1-20,0W.

Itxaso: AHRB =12:00  Vt°=N f=10 p= 990 mb
HRB = 15:00 Vt°=NE f=11 p= 988 mb
Mendi: AHRB =12:00  Vt°=S45W f= 8 p =1.006 mb
HRB = 15:00 Vit° = S25W f=9 p =1.004 mb
Se pide:

1. Trayectoria y velocidad del huracén.

2. Cuadrante en que se encuentra cada buque a la vista del grafico. ; Sélo co-
nociendo c6mo rolan los vientos podemos saber en qué sector nos en-
contramos? Razonar.

3. Maniobra mds conveniente para cada buque.

Respuestas:

1. Trayectoria S40W; v = 34/3 = 11,3 nudos.
2. Itxaso: Cuadrante derecho posterior. Vientos rolando a la derecha _____
semicirculo derecho.
Mendi: Cuadrante izquierdo anterior. Vientos rolando a la izquierda _____
semicirculo izquierdo.
3. Maniobra: Itxaso: Proa a la mar, viento por la amura de estribor .
Mendi: Correr el temporal, viento por la aleta de estribor.
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3.—El dia 20 de agosto de 2005 el buque Maria de los Dolores, que navega por
el Pacifico Sur al este de la isla Salomén y en situacion 1 = 12°-00,0S; L= 175°-00,0E,
ante la proximidad de un ciclén tropical decide ponerse a la capa preventiva para ob-
servar la evolucién del viento y la presion y asi determinar la trayectoria del vértice,
tomando los siguientes datos:

A HRB =10:00 p =983 mb Vt° =S70W f =11 (Beaufort)
HRB = 12:00 p =982 mb Vt° = S50W f=12
HRB = 15:00 p =987 mb Vit° = S20W f=11

En este momento, es decir, a las 15:00 horas, puestos en contacto con el buque
Rio Cubas que se encuentra en 1 = 13°-00,0S; L = 176°-05,0E, nos pasa la siguiente
informacidn:

A HRB = 15:00 p=1004mb Vt°=S75E f = 8 (Beaufort)
Se pide:

1. Situacién del vértice del ciclén a las 15:00 horas.
2. Trayectoria y velocidad de traslacién del ciclon.
3. Cuadrantes en que se encuentran ambos buques.
4. Maniobra recomendada para cada buque.

Respuestas:

1. Situaciéon1=12°-12,0S; L =175°-36,0E.
2. Trayectoria del ciclén NSOE; v = 30/5 = 6 nudos.

3. Maria de los Dolores: Semicirculo izquierdo peligroso cuadrante
posterior.
Rio Cubas: Semicirculo derecho manejable cuadrante posterior.

4. Maria de los Dolores: Proa a la mar, viento por la amura de Br., con la Magq.
que se pueda.
Rio Cubas: Popa a la mar, viento por la aleta de babor.
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Dentro de los productos meteoroldgicos que se pueden recibir via facsimile o In-
ternet y que podemos considerar interesantes para el marino tenemos los siguientes:

— Mapas de superficie.

— Mapas de olas.

— Mapas de altura.

— Mapas de topografias relativas.

— Mapas del tiempo significativos.

— Mapas de temperaturas del agua del mar.
— Mapas de hielos.

Dentro de los mapas descritos anteriormente, podemos encontrar, los andlisis
(analysis) y las predicciones (forecast), los primeros son representacion de variables
meteoroldgicas observadas en un momento determinado por diferentes observadores
en tierra, globos sonda, aviones, satélites, etc., son mapas que describen la presién,
la temperatura, la humedad, etc., para un momento determinado, generalmente las
00:00Z y 12:00Z, etc. En cambio, las previsiones son mapas realizados por modelos
numéricos ejecutados por ordenadores, aunque finalmente es el predictor de turno el
que, vamos a decir, los retoca, por ejemplo, situando en un mapa de superficie los
distintos frentes.

21.1. MAPAS DE SUPERFICIE

Son mapas que se realizan por regla general cada 12 horas. Muestran, por medio
de isobaras, los valores de la presion atmosférica. reducidos al nivel del mar. Las iso-
baras vienen representadas por lineas continuas, y generalmente sus valores son mul-
tiplos de 4. En algunos mapas de superficie, como los del Centro Meteorolégico Na-
cional de los EEUU, se muestra con flechas la direccion y la fuerza del viento, la
parte del cielo cubierta por nubes, tipo de nubes, precipitaciones, nieblas, etc.

Los anticiclones se representan con la letra «A» o «H» dependiendo de que es-
tén realizados en el idioma castellano o ingles respectivamente, abreviatura de las pa-
labras «alta» o «high» y las borrascas con las letras «B» y «L» respectivamente, abre-
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viatura de las palabras «baja» o «low». Se usan también las letras mindsculas «b»,
por ejemplo, para indicar la posicion de una baja relativa. La letra mayuscula que in-
dica si es una baja o alta suele ir acompanada de otra letra mayudscula, mds pequeiia,
que sirve para identificarlas respecto a otras que puedan aparecer en la carta en su-
cesivos mapas.

Estos mapas muestran, con lineas mds gruesas y sus correspondientes simbolos
(tridngulos y semicirculos), los frentes frios, cdlidos y ocluidos. Las cartas america-
nas muestran con lineas a trazos, acompafiadas por la contracciéon TROF a las va-
guadas. Las cartas inglesas lo hacen con una linea continua y la palabra TROUGH.

En las cartas americanas podemos encontramos con diversas contracciones o pa-
labras como, STNRY (estacionario), DSIPT (disipdndose), GALE (temporal), MOV
(moviéndose), PSN (posicion), ATLC (Océano Atlantico), TSTMS (tormentas), TS
(tormenta tropical), TRPCL WV (onda tropical), PRES (presioén), FT (pies), HR
(Hora), HURCN (huracén), DEG (grados), TROUGH-TROF (vaguada), etc.
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Ejemplo de informacion general ofrecida en los mapas de superficie

Informacién dada en el recuadro superior izquierdo.

Analysis chart valid 00 UTC 16 OCT 2003

Analisis vdlido para las 00 horas del jueves 16 de octubre de 2003 (Tiempo
Universal)

Informacién dada en el recuadro inferior izquierdo.

Met Office: Servicio Meteorologico Inglés, emisor del mapa

F: Frente frio.

Ff: Frente frio debilitandose.

Fc: Frente calido debilitandose.
Fo: Frente ocluido debilitindose.
Ffa: Frente frio en altura.

C: Frente calido.

M: Frente estacionario.

Zbp: Area de bajas presiones.
As: Anticiclon secundario.

Br: Baja relativa.
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Informacidén dada en el recuadro superior izquierdo:

36 hour MSLP (Mean Sea Level Pressure) & Thickness

Valid 12 UTC wed 26 May 2004

Prediccion para 36 horas de la presion al nivel del mar y espesores
500/1000 Hpa.

Vilido para las 12:00 horas (Tiempo Universal) del miércoles 26 de mayo
de 2004

L: (Low)-Baja presion.

H: (High)-Alta presion.

x: Simbolo que muestra el centro de las perturbaciones.

Lineas continuas: isobaras.

Lineas a trazos: lineas de espesores 500/1000 hPa.

F: Frente frio.

C: Frente calido.

O: Frente ocluido.

Fca: Frente cdlido en altura.

V: Vaguada.

Ff: Frontdlisis de frente frio (frente frio debilitdndose).

E: Isohipsas (Lineas de espesores en decdmetros).(ej. 564 indica 5.640 metros
distancia vertical entre la superficie de 1.000 y la de 500 milibares, que nos
informa de la temperatura y humedad de dicha capa.)
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Analisis de superficie sobre imagen del Meteosat
(http://www.geo-earth.com/satellite.htm)
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Analisis de superficie realizado por U.S.Dept.of Commerce/NOAA
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Prevision para 96 horas realizado por U.S.Dept. of Commerce/NOAA
(http://weather.noaa.gov/fax/marsh.shtml)

21.2. MAPAS DE OLAS

Estos mapas se realizan dos veces al dia generalmente, las curvas muestran la al-
tura de las olas en metros. Met Office muestra la direccién de la ola de viento y la ola
de mar de fondo por medio de flechas, a trazos para la primera y continua para la se-
gunda. Suele aparecer la leyenda «max» o «min», para indicar las dreas con altura
mdxima y minima Finalmente se indica también el limite de los hielos con una linea
gruesa y la palabra «ICE».

Los americanos realizan diferentes mapas de olas como veremos a continuacioén,
unas veces del estado de la mar en metros, combinacién de la mar de viento y la mar
de fondo y otras veces del periodo de la ola. En estas dltimas dan datos sobre tama-
flo y limite de los hielos.
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Prevision para 96 horas del periodo de la ola del National Weather Services
Como muestran los recuadros del mapa, las lineas indican el periodo de las olas

dominantes en segundos y las flechas la direccién de las olas dominantes. Por otro
lado, encontramos informacién sobre acumulacién, tipo y limite de los hielos.

Mapa de olas realizado por Oceanweather inc.
(http://www.oceanweather.com/data/index.html)
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21.3. MAPAS DE ALTURA

Los niveles de presion mas utilizados son los de 1.000 hPa, 850 hPa (1.457 m),
700 hPa (3.012 m), 500 hPa (5.640 m), 300 hPa (9.164 m), 250 hPa (10.300 m) y
200 hPa (11.784 m). En este libro vamos a estudiar principalmente el de 500 hPa,
aunque de cada uno de ellos se puede obtener informacidn especifica.

Los 500 hPa como vemos se encuentran a una altura aproximada de los 5.640 m
y el peso de la columna de aire que se encuentra por encima es casi la misma que la
de abajo, por lo que ofrece un valor medio de presion, temperatura, humedad, etc.
Podriamos hacer una comparacion entre la atmdsfera y una naranja. Un corte por el
medio de la naranja nos indica su estado, aunque siempre nos podemos encontrar un
gusanito cerca de la corteza. Con los datos suministrados por el mapa 500 hPa y con
el de superficie podemos tener un conocimiento del tiempo atmosférico los marinos
mas que aceptable.

En un mapa de 500 hPa las lineas que vemos son todas isobaras (isohipsas) de
500 hPa y su numeracion correspondiente que generalmente van de 60 en 60 me-
tros, indican la distancia vertical desde la superficie terrestre, en decdmetros si vie-
ne en cifra de tres niimeros. La isohipsa de 5.640 metros, que es la altura normal de
los 500 hPa, viene con un grosor mayor.

Los mapas del Nacional Weather Services indican también la direccion y la fuer-
za del viento.
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Analisis de 500 hPa del National Weather Services
(http://weather.noaa.gov/fax/marsh.shtml)
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Imagen del Meteosat con los 500 hPa sobreexpuestos realizado por Wetterzentrale
(Alemania)
(http://babelfish.altavista.com/babelfish/urltrurl?lp=de_en&url=http % 3A %2F %2F
www.wetterzentrale.de % 2Ftopkarten % 2F.. % 2F)
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Mapa de 500 hPa realizado por Naval Meteorology and Oceanography Center
(https://www.nlmoc.navy.mil/homel.html)

Este mapa indica de forma clara y facil de ver la temperatura de las masas de aire.
Se observa por ejemplo un embolsamiento de aire frio al noroeste de Francia y al sur
de Groenlandia una masa de aire cdlido que corresponde a la baja que se encuentra
en superficie. Direccidn: https://www.nlmoc.navy.mil/homel .html.

Este otro mapa que de 500 hPa tiene superpuesto la imagen del satélite Meteosat
lo que le hace muy itil se puede buscar en la siguiente direccion: http://www.geo-
earth.com/satellite .htm.
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Mapa de 850 hPa
(http://weatheroffice.ec.gc.ca/analysis/index_e.html)

Las isohipsas del nivel de los 850 hPa se distribuyen de forma muy parecida a las
isobaras del mapa de superficie, ya que aunque estdn separados por una altitud va-
riable que ronda los 1.500 metros, la distinta densidad de este aire intermedio no
afecta demasiado y la posicion de las altas y bajas guarda bastante semejanza.

El mapa de 850 hPa ofrece una medida mas real de la temperatura que tenemos
encima y su variacion diaria entre el dia y la noche es muy pequeiia. El descenso re-
gular de 0,65°C x 100 m no se cumple, en las primeras horas del dia, al amanecer la
temperatura suele aumenta con la altura en las capas bajas debido a la perdida de ca-
lor de la corteza terrestre durante la noche y el enfriamiento de la capa en contacto
con el, mientras un poco mas arriba el aire mantiene su temperatura, produciéndose
una inversion térmica.

La cota de nieve se calcula a partir de la temperatura de los 850 hPa, teniendo en
cuenta ademas otras variables como la humedad relativa, la altitud de la base de la
nube, etc.
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Mapa de 250 hPa
(http://weatheroffice.ec.gc.ca/analysis/index_e.html)

En este nivel es donde se encuentra aproximadamente la tropopausa y donde se
manifiestan las mdximas velocidades de la «corriente de chorro» aunque se pueda
empezar a notar en los 500 hPa. Los mapas entre 200 y 300 hPa tienen una aplica-
cion directa en la aviacion.

21.4. MAPAS DEL TIEMPO SIGNIFICATIVOS

Son mapas que indican por medio de simbolos las condiciones meteoroldgicas
reinantes como, niebla, nubosidad, lluvia, chubascos, granizo, nieve, etc., para cada
zona.
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Mapa significativo del Institute for Geophysics and Meteorology
University of Cologne
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WEATHER SYMBOLS USED ON METFAX PRODUCTS

EXAMPLE:

141002

Present Weather

14
1002
O
5
S/

{Each ful’ feather

Ternperature (Degree C)
Pressure (Millbar)
Cloud Cover (Eighths)

Past Weather (Last 3 hours)
+Wine Speed / Directior (15 Knols)

=10 Knots)

L Sand Storm. Dust Storm

f— og, kee Fog or Thick Haze (Visibiliy less than Tkm)

9 Drizzle
L] Rain
* Snow or Rain and Snow Mixsd

v : Shawer(s)

T : Thundsrstorm with or witout Precipitation

{Past 3 hours except past 6 haurs at 00 06 12 18}

GLOUD: WIND:
Cloar Sky
7 Sky Covered

%

006 S5 S O

@
,';
Y
ht

Sy Obsoured (eg: by Fog)

+ Data Missing ‘

(i

Calm (Circle around Giouc)

2 Knots, N.W.

5 Knots, West

10 Knots, West

15 Knats, S.W.

20 Krots, S.W.

© 25 Knots, SW.

50 Knots, Sauth

PRESENT WEATHER:
BASIC SYMBOLS:
9 :Drizze = Fog
. Rain S+ Dust stom
% Snow @ Freezing (Rain)
YV showers > iting Snow
TT - Smal i/ +  Bluwing Snow
K thunderstorm ] Event in Last Hour (Rain)
™ smoke (*) :Rainin Distance
S . Dust Suspension T$ : Thunder No Rein
M Y squals
< Lightning 0 Funnel Clouds

RAIN - SNOW - DRIZZLE (NQ FREEZING SNOW):

Slight Moderate
Intermiltent ’ b4
(eg: Drizzle) ’

*

Corfinuous
(eg: Snow) KX ® X
Freezing )
(eg: Rain) N

FOG {OR ICE FOG):

(*) : Dustant Fag

: Patches of Fog

SHOWERS RAIN - SNOW - HAIL:

Slight Modsrate / Heavy
(eg: Rain Shower) L] L]
v v

v : Violent Rain Shower

COMBINATIONS: (DOUBLE SYMBOL = MODERATE / HEAVY)

Light Moderate / Heavy

Thinning No Change Increase Rime
- - .
Sky Visible = = > Drizzle | Rair: M
Sky Invisible =i = * e
.
{Rime: Fog Leaves Deposits of lce) Rain + Snow *
DUST/ SAND STORM:
COMBINATIONS WITH THUNDER:
Oecrease No Change Increase
; o S 5 .
Sligat/ Madorato Sl e s K Moderate / Heavy Rain with Thunder in Last Hour
Severe =l = =
KJ)(
BLOWING - DRIFTING SNOW: % : Moderats / Heavy Snow with Thunder in Last Hour
Light / Moderate Heavy
.
i 1 3 Heavy Thunder Storm with Rain
{ag: Dritting Snow)
PAST HOUR (BUT NOT AT TIME OF OBSERVATION): OTHERS:
Examples:
<> Diamond Dust =%~ Snow Crystals
KJ - Thunder *“ Snow
7Y Snow Grains A e Pelets
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21.5. MAPA DE TEMPERATURAS DEL AGUA DEL MAR
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Analisis de la corriente del Golfo (sur) por
Naval Metorology and Oceanonography Center
(https://www.nlmoc.navy.mil/homel.html)

Mapa de temperaturas realizado por Wetterzentrale (Alemania)
(http://babelfish.altavista.com/babelfish/urltrurl?2lp=de_en&trurl=http % 3a % 2f % 2f
www.wetterzentrale.de % 2ftopkarten % 2f.. % 2ftopkarten % 2ffsdivka.html)
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21.6. MAPAS DE HIELOS

Imagenes de icebergs desprendidos en el Atlantico Sur
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http://ice-glaces.ec.gc.ca/App/WsvPageDsp.cfm?ID=197&Lang=eng&recCnt=
10000&startRow=1
http://ice-glaces.ec.gc.ca/App/WsvPageDsp.cfm?ID=1&Lang=eng
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22.1. ANTECEDENTES

Aunque en el pasado los capitanes de los barcos propulsados a vela trazaban sus
derrotas tratando de verse favorecidos por los vientos reinantes, sus conocimientos
sobre la circulacién general atmosférica no estaban muy desarrolladas, y no podemos
considerar la navegacion que realizaban como una navegacion meteoroldgica, en los
términos que hoy damos.

Con la llegada del vapor a los barcos el hombre se sintié mds fuerte y atrevido
ante la mar y considerando que la distancia mds corta, entre dos puntos era la orto-
drémica, ésa debiera ser su derrota, haciéndose caso omiso de cualquier tipo de si-
tuacion atmosférica. El resultado no podia ser otro que la pérdida de barcos y vidas
humanas o, como mal menor, grandes dafios al buque y/o a la carga.

Descartando ejemplos dramdticos como naufragios, averias graves, pérdidas de
vidas humanas, etc, y considerando como tnico dafio la pérdida de tiempo ocasiona-
da por las grandes demoras sufridas durante los viajes, a causa de la pérdida de ve-
locidad con mala mar es facil llegar a la deduccién de que, en la préctica, la derrota
ortodrémica no siempre es la ruta mas corta.

De las diferentes derrotas posibles entre dos puntos o puertos que pueda tra-
zar un capitdn, una de ellas podra ser escogida en funcion de las condiciones me-
teoroldgicas, especialmente de la altura de las olas previstas durante la navega-
cién, que proporcione la minima pérdida de tiempo posible, asi como una
navegacion tranquila que dé seguridad y comodidad médxima para el buque, la car-
ga y la tripulacién. Esta ruta, elegida bajo estos conceptos antes de emprender el
viaje, se la conoce como derrota optima y, generalizando, como navegacion me-
teoroldgica. Para la seleccion de esta derrota deberemos tener un amplio conoci-
miento, tanto del tiempo presente como de su probable evolucién, especialmente
durante la travesia.

315



22.2. NAVEGACION CLIMATOLOGICA (Climatic navigation)

Puede definirse como la navegacion que se realiza teniendo en cuenta las condi-
ciones meteoroldgicas que caracterizan a una zona en cuestion. La informacién usa-
da son los Pilots Charts, Routeing Charts, asi como cualquier tipo de estadistica.

Este tipo de navegacion es recomendada en aquellas dreas donde determinadas
condiciones, como pueden ser la direccion y fuerza del viento, estado de la mar, vi-
sibilidad, corrientes, etc. predominan durante periodos de tiempo conocidos. La re-
gi6n de los alisios en el Océano Atldntico y la regién de los monzones en el Indico
pueden ser un ejemplo.

22.3. NAVEGACION SINOPTICA (Weather navigation)

Es aquélla que se realiza, en base a una situacién meteoroldgica puntual, como
puede ser la proximidad de un cicldn tropical o de una borrasca extratropical, que de-
termina una modificacién del rumbo y/o la velocidad, para tratar de alejarnos lo ma-
ximo posible de su zona de influencia.

Algunos autores la denominan «navegacion tictica», ya que la modificacién que
se realiza sobre la derrota inicial tiene como dnico fin un alejamiento transitorio o
una espera para, en cuanto la situacion de peligro haya pasado, volver a la derrota pri-
mitiva.

Los medios usados son: cartas facsimil, partes meteorolégicos, avisos de tempo-
ral, avisos de cicldn tropical, etc.

22.4. NAVEGACION METEOROLOGICA

Es la planificacion de una derrota para un viaje determinado, basandose en las
condiciones de la mar principalmente y del tiempo previsto a lo largo de toda la na-
vegacion. Para ello es necesario tener un completo conocimiento del estado general
del tiempo y de su evolucion futura, asi como hacer un seguimiento constante que
puede determinar modificaciones a la derrota inicial, cuando surjan condiciones dis-
tintas de las establecidas inicialmente.

Existen diferentes empresas dedicadas a facilitar dichas derrotas 6ptimas. De
cualquier forma, un capitdn que disponga a bordo de una estacién meteoroldgica, que
incluya un facsimil, y con unos conocimientos sobre meteorologia indispensables,
puede trazar su propia derrota éptima e ir modificdndola a medida que vayan modi-
ficandose las condiciones previstas.
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Los medios usados con mds frecuencia para la planificacién de una navegacion
meteoroldgica son :

— Andlisis del tiempo en superficie.

— Previsiones del tiempo en superficie para 24,48 y 72 horas (medio plazo).

— Previsiones del tiempo en superficie entre 92 y 240 horas (largo plazo).

— Carta de 500 mb.

— Andlisis de olas.

— Prevision de olas para 24,48 y 72 horas.

— Asi como todo tipo de informacién meteoroldgica que pueda servirnos de
ayuda.

A la hora de preparar una ruta meteoroldgica deberemos tener en cuenta, basica-
mente, dos factores principales:

1) El barco y la carga.
2) El factor ambiental.

1) Consideraciones sobre el barco y la carga

Las caracteristicas del barco y su carga tienen una significativa influencia a la
hora de preparar una ruta meteoroldgica. Las dimensiones del barco, su velocidad, el
tipo de carga, son consideraciones importantes a la hora de tomar una decision, an-
tes de iniciar el viaje o en plena ruta. El conocimiento de sus caracteristicas y su vul-
nerabilidad ante cierto tipo de condiciones adversas nos permitird tratar de evitarlas.

Un petrolero de 250 metros de eslora, totalmente cargado, con una mar gruesa
navegard mejor y con mayor seguridad que un containero de 150 metros de eslora
con una gran cubertada, o que un carguero transportando un cargamento de bobinas
de acero. Un barco con una velocidad de hasta 20 nudos y carga pesada en cubierta,
no podra mantener su velocidad con mares fuertes, tanto de proa como de través, ante
la posibilidad de graves dafios. Sin embargo un barco similar con una carga estable
bajo cubierta, si podrd mantener dicha velocidad.

Las curvas de velocidad, son una de las herramientas mas usadas a la hora de re-
alizar la derrota meteoroldgica. Estas curvas nos indican el efecto que en la veloci-
dad del barco producen las olas de una altura determinada, cuando éstas nos vienen
de proa, del través o de popa.

2) Factores ambientales

Son aquellos elementos atmosféricos y ocednicos que pueden producir cambios
en la condicién del viaje. Bdsicamente son: el viento, las olas, la niebla, los hielos y
las corrientes ocednicas.
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— El viento

El efecto de la fuerza (velocidad) del viento en el barco es dificil de determinar.
Con vientos suaves (hasta 20 nudos), se puede decir que los barcos pierden veloci-
dad con vientos de proa y aumentan su velocidad ligeramente con vientos de popa.
Con vientos fuertes, sin embargo, la velocidad se reduce, tanto si vienen de proa
como si vienen de popa.

Tratandose del efecto del viento en los barcos, es necesario conocer cudl es la obra
muerta. Con vientos fuertes el efecto serd mayor sobre un containero o un cochero a
plena carga, que en un petrolero de su misma eslora también totalmente cargado.

— Altura de las olas

La altura de la ola es el factor mds importante en el resultado final del viaje.
Como se ha dicho anteriormente, las olas de proa reducen la velocidad del barco,
mientras que las de popa la aumentan ligeramente hasta cierta altura, a partir de la
cual su efecto siempre es negativo.

El movimiento de las olas es el responsable de los movimientos verticales de la
hélice, dando lugar a un aumento en las correcciones al rumbo a la hora de gobernar.

La relacion entre la velocidad del barco, la direccion de la ola y su altura, es si-
milar a la del viento: mares de proa reducen la velocidad, mientras mares de popa la
aumentan ligeramente hasta una cierta altura de ola, a partir de la cual siempre pro-
ducen una reduccién de la velocidad. Por otra parte, aunque los efectos producidos
por la mar de viento y de fondo son superiores a los que produce el viento, es dificil
separarlos a la hora de planificar una derrota.

Curva de velocidad
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— La niebla

Aunque directamente no afecta al rendimiento del barco, debe ser evitada si es
posible, con objeto de mantener una velocidad normal y unas condiciones de nave-
gacion seguras. Areas extensas de niebla, en verano principalmente, pueden ser evi-
tadas seleccionando una ruta con una latitud mds baja que otra basada tinicamente en
el viento y la mar. Aunque la derrota final puede que sea mds larga, el tiempo puede
ser menor al no tener que moderar la velocidad en condiciones de visibilidad reduci-
da y, por otro lado manteniendo a la tripulacién menos fatigada al no tener que au-
mentar la vigilancia.

— El efecto «North Wall»

En el otofio e invierno, en el hemisferio norte, las aguas al norte de la corriente del
Golfo estdn muy frias si las comparamos con las relativamente calidas de las del «Gulf
Stream». Después del paso de un frente frio, o detrds de una sistema de bajas presio-
nes, aire muy frio procedente del Artico es arrastrado hacia la mar, desde la costa este
de los EEUU hacia las aguas célidas de la Corriente del Golfo, por vientos del norte.

Este aire frio se calienta al pasar por encima de dicha corriente, resultando una
rdpida e intensa profundizacion del sistema de baja presién y unos vientos en super-
ficie anormales y, como resultado de ello, una mar enorme y confusa. Cuando estos
vientos se oponen a la direccion NE de la corriente, el resultado es un aumento en la
altura de la ola y una disminucidn del periodo. Si la corriente es lo suficientemente
fuerte, las olas rompen. A este fendmeno se le conoce como «North Wall Effect».

El efecto mas peligroso de este fendmeno es que puede presentarse sin aviso y
en un drea muy limitada. Un efecto similar ocurre en el Pacifico Norte con la co-
rriente de Kuroshio, y en el Indico, al este de la costa sudafricana, con la corriente de
las Agujas.

— Las corrientes ocednicas

Las corrientes ocednicas no presentan un problema de importancia en una derro-
ta, pero pueden ser un factor determinante a la hora de elegirla o de evitarla. Por ejem-
plo, navegando entre puertos del SW del Pacifico y el canal de Panamad, con derrotas
hacia el este, mantener la latitud de los 22°N, y con derrotas hacia el oeste, mantener-
se la derrota ortodromica cerca de los 24°N para aprovechar la contracorriente ecua-
torial. La direccién e intensidad de las corrientes es mds facil de predecir que los vien-
tos y la mar, aunque ocasionalmente pueden desaparecer por periodos mds o menos
cortos, debidos a sistemas intensos como huracanes o el fendmeno del Nifo.

— El hielo

El problema del hielo es doble en la mar. Por una parte el hielo flotante (Icebergs)
y por otra parte el hielo en cubierta. Las dreas con posibilidad de icebergs u otro tipo
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de hielo peligroso para la navegacion deberdn ser evitadas y por lo tanto tenidas en
cuenta a la hora de trazar una derrota. El hielo en cubierta es mds dificil de prever a
la hora de trazar una derrota, sin embargo puede causar graves problemas con la es-
tabilidad sobre todo en barcos pequeios.

22.5. PILOTS CHARTS

Estas cartas proporcionan informacién climatoldgica para cada mes del afio. Son
publicadas por la Agencia de defensa de los EEUU.

En ellas podemos encontrar la siguiente informacion :

— Variacién magnética.
— Hielos:

Aparicién excepcional de hielos en puntos determinados, que se localizan
en la carta por medio de un simbolo A = Berg, O = Growler.

Limite de hielos.

Limite de Icebergs.

— Rutas de navegacién mds frecuentadas (circulo méximo):

Para barcos de poca potencia v =10 nudos.
Para barcos de gran velocidad v =15 nudos.

— Olas:

Altura de olas iguales o mayores de 12 pies.
Frecuencia en tantos por ciento.

— Vientos:

Direccion y fuerza del viento.

Porcentaje sobre el nimero de observaciones. Para ello la carta viene cua-
driculada de 5 en 5° mostrando en su interior una rosa.

Cada rosa muestra la distribucion de los vientos que predominan en la zona
en cuestion.

Las flechas indican la direccién de los vientos.

La longitud de cada una de ellas, medida desde el exterior del circulo hasta
el final, indica el tanto por ciento sobre el total de observaciones en que ese
viento ha soplado con esa direccion. Si la flecha es muy grande, muestra un
nlimero en su centro indicando este porcentaje.

El nimero de barbas indica la intensidad del viento, y finalmente el nime-
ro central el porcentaje de calmas.

— Temperatura del aire en °C (recuadro) (en lineas rojas).

— Temperatura del punto de rocio en °F.

— Temperatura del agua de mar en °C (recuadro) (en lineas verdes).

— Visibilidad menor de dos millas (recuadro) (lincas azules).

— Presién atmosférica media en superficie (recuadro) (linea azules que sélo
muestran diferencias de presion cada 2,5 mb).
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— Depresiones extratropicales y Ciclones tropicales (recuadro):

* Trayectorias mds frecuentes.

e Derrotas secundarias.
— Temporales con vientos de fuerza mayor de 7 Beaufort (recuadro).
— Corrientes ocednicas (carta general y recuadro) (lineas verdes):

e Direccion.

e Intensidad.
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22.6. ROUTEING CHARTS

Estas cartas proporcionan informacién climatoldgica para cada mes del afio, de
manera semejante a la de los Pilots Charts.

En ellas podemos encontrar la siguiente informacion:

— Rosa de vientos:

Se muestran en color rojo, distanciadas de 5 en 5 grados.

La flecha indica la direccién del viento.

Su longitud, la frecuencia en % (ver escala).

Su grosor indica la fuerza (ver escala).

El nimero de observaciones corresponde a la numeracién superior del cen-
tro de la rosa.

El tanto por ciento de vientos variables es dado en el nimero central.

El periodo de calmas viene dado en la numeracién inferior.

— Corrientes ocednicas:

Se muestran en color verde.

La constancia se indica por el grosor:

——————— > 25-50 %

—_— 51-74 %

—_— 75-100 %

—mmmmmmeee - Direccion probable (observaciones insuficientes).

e La numeracién indica la intensidad media de la corriente.

* Sidelante de la figura aparece el simbolo (>) indica que la intensidad media es
ligeramente superior al valor mostrado. Si aparece el simbolo (<) indica que la
intensidad media es ligeramente inferior al valor mostrado.

— Rutas ocednicas: Por circulo mdximo con las distancias en millas y ortodré-
micas.

— Limites de las zonas de lineas de carga.

Limites medios minimos y maximos de Icebergs

— Limites de Pack-Ices

— Recuadros sobre:

Temperatura media del aire en grados F.
Presion media del aire en milibares.
Visibilidad menor de cinco millas en %.
Visibilidad menor de media milla en %.
Vientos de fuerza superior a 7 (Beaufort) en %.
Ciclones.

Temperatura del agua del mar en grados F.
Temperatura del punto de rocio en grados F.
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I. INTRODUCTION

A primary concern of the Time Charter Operator is the performance of the
vessels under contract. A vessel’s performance speed and bunker consumption
must be closely monitored to ensure the profitability of the venture. The purpose
of this manual is to assist Charter Operators in the use of Oceanroutes. data with
regard to performance speed and bunker consumption disputes.

Oceanroutes does not offer legal advice on charter party practices. questions
involving interpretation of legal questions should be referred to appropriate legal
counsel.

II. PRELIMINARY SPEED CLAIM

Oceanroutes, Inc., offers a worldwide weather routing and vessel monitoring
service to ship operators. This service includes route recommendations, en route
weather advisories and moni toring of vessel performance speeds. At the end of
each weather routed voyage, the operator receives a Post Voyage Analysis (Exhi-
bit 1), which includes a Preliminary Voyage Report (Exhibit 2), a Voyage Perfor-
mance Profile (Exhibit 3) and a Voyage Summary Chart (Exhibit 4).

In Exhibit 1, the weather factor is given as -2.0 knots and the current factor as
—0.1 knot for an overall speed down of —2.1 knots. A negative value on the weat-
her and current factors indicates the reduction in overall speed as a result of the-
se forces. A positive weather or current factor value indicates assistance to the
vessel’s speed.

The Post Voyage Analysis contains the Preliminary Performance Evalua-
tion for the passage. This performance evaluation is designed to give the ope-
rator an initial indication of how his vessel performed in relation to the con-
tracted speed.

If a deficiency in speed or over consumption of bunkers is suspected after re-
viewing end-of-voyage documents, the operator may wish to pursue a speed claim
against the vessel’s owner. Oceanroutes. method of computing the actual time lost
and over consumption of bunkers is outlined in Exhibit 5. Exhibit 6 is an exam-
ple of how Oceanroutes. data are used in the Time Lost and Bunker Calculation
sheet. Exhibit 7 is a letter that could be sent to the owners regarding a speed per-
formance claim.
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Exhibit 9

Caution Letter for Underperformance
on Long-term Time Charters

MV Voyage Number

Charter Party Dated Voyage (from/to)

After carefully checking the Post Voyage Analysis report from Oceanroutes,
we noted that the MV (shipname) failed to meet the speed stipulated in the Charter

Party Agreement.

We are enclosing with this letter a copy of the Post Voyage Analysis prepared
by Qceanroutes showing the vessel’s performance speed. The report shows an
average speed of (average speed) knots, with weather and currents accounting for
(weather factor) knots and (current factor) knots respectively. The resulting perfor-
mance speed is only (performance speed) knots. Allowing 0.5 knot for the term
about, we see an obvious speed deficiency of (deficiency amount) knots.

We trust you will take some action to modify this problem so that the ship
will comply with its contractual speed.

Thank you for taking time with our request.

Sincerely,
Name of Company

Manager

Enc.: Post Voyage Analysis
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ANEXO 2: EJEMPLO REAL DE NAVEGACION

~ METEOROLOGICA.
ANALISIS DESPUES DEL VIAJE

ROUTES:..:

VESSEL
VOYAGE

OPERATOR

POST VOYAGE ANALYSIS

s

World Wide Ship Weather Routing

GLORIA ELENA CONDITION : LOADED
MANZANILLO, MEX. to TOYOHASHI DATE SEP/90
SUNBULK SHIPPING. INC REFERENCE : 67394

The GLORIA ELENA was sailed along OCEANROUTES initial route
recommendation and subsequent diversions for less heavy
weather from gales and storms predicted in the central

Pacific. Fuil cooperation was extended in sending position
reports.

Mostly light to moderate beam to head conditions were
experienced during this crossing.

PRELIMINARY PERFORMANCE EVALUATION

DISTANCE SAILED 6199 miles

TIME ENROUTE 466 .4  hours

AVERAGE SPEED 13.3  knots ING, ANG

WEATHER FACTOR —-0.6  knot CERENGIA OPEE; SAVCEG:. [

CURRENT FACTOR —0.3  knot - MARITIMA
* 00116 195 4

PERFORMANCE SPEED 14.2  knot

RECIBIDO

OCEANROUTES, INC,

880 W. MAUDE AVENUE, SUNNYVALE. CALIFORMNI& o6 0514

QCEANROUTES U.K. LTD
TELEPMONE 0224-875580
TELEX 739784

TELEPHONE (4k) 245 3600

OCEANHOUTES INC  NTWy YORK!
TELEPHONE -072, /72 6767

FAX (408) 2455301

CCEANROUTES JAPAN LTD
TELEPHONE {(03) 454-4821
TELEX 242-338%

TWX 9103731178

OCEANROUTES HK LTD.
TELEPHONE 3.282913
TELEX 83678

TELEX 184802
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RECOMENDACIONES INICIALES
Ejemplo de telex enviado antes de comenzar el viaje
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RESUMEN DEL VIAJE
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ESQUEMA FINAL
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23.1. DESCRIPCION DE LAS OLAS

Las ondulaciones que se producen sobre la superficie del mar (olas) son causa-
das basicamente por la accién del viento sobre dicha superficie, aunque también par-
ticipan otros factores como:

— La presion atmosférica.

— El fondo (perfil y profundidad).
— Salinidad.

— Temperatura del agua.

El aire al moverse lo hace a una determinada velocidad, y su energia (la energia
cinética del viento) es proporcional al cuadrado de dicha velocidad. Cuando el viento
sopla sobre una extensién mas o menos grande en la mar, parte de dicha energia es
transmitida a la mar, origindndose las olas. Estas olas alcanzardn mds o menos altura
dependiendo de la energia transferida por el viento. La velocidad minima del viento
para que su energia dé origen a la formacion de olas, es de 6 nudos, ya que se necesi-
tan 5 nudos para romper la viscosidad o elasticidad del agua. Desde este momento, la

Golpe de mar
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ola va desarrolldndose tanto en altura como en longitud, hasta que el viento alcanza
una velocidad de 10 nudos; a partir de esta velocidad la ola crece mds en altura.

Es obvio que el viento es la causa de las olas, pero no es tan fécil de entender
como el viento, soplando sobre una superficie del mar que se encuentra como un es-
pejo, es decir, completamente uniforme, puede generar olas que algunas veces cre-
cen hasta 15 y hasta 30 metros en circunstancias extraordinarias. Los mismos ocea-
ndgrafos piensan que no todo es completamente comprensible, ya que no se pueden
producir modelos que reproduzcan lo que realmente estd sucediendo en la realidad
para todas las condiciones, ni tampoco, cuando los modelos matematicos funcionan
bien, esto pueda trasladarse a términos fisicos que lo describan y se entiendan facil-
mente.

Una onda (ola) es simplemente una oscilacién que no permanece quieta en el
mismo lugar sino que se mueve a través de un medio, por ejemplo, a lo largo de una
corriente de aire o a lo largo de una superficie del mar. (hay muchas clases de ondas
en la naturaleza).

Si una cuerda tirante con un peso en su extremo estd suspendida de un punto y su
extremo (el peso) es desplazado en cualquier sentido, comienza a moverse de arriba
abajo, es decir, empieza a oscilar, Si este movimiento de arriba abajo se traslada fue-
ra de su lugar, tenemos una onda. Para que se produzca una oscilacién u ola primero
tiene que haber una situacién de equilibrio o de descanso, donde todas las fuerzas es-
tdn igualadas e introducir mds tarde una fuerza externa que rompa dicho equilibrio.

Supongamos la cuerda con la bola en su extremo inmdvil; si golpeamos la bola
hacia la izquierda la inercia lleva la bola hacia la izquierda y al mismo tiempo la cuer-
da la lleva hacfa arriba contra la fuerza de la gravedad. La gravedad reduce la velo-
cidad primero, hasta que para la bola en la méxima altura de su balanceo y finalmente
tira de ella hacia abajo. La bola inicia el movimiento hacia la derecha, hacia su posi-
cién de equilibrio, pero como la friccién es minima no se para, y sigue moviéndose
hacia la derecha y hacia arriba, es decir, contra la fuerza de la gravedad otra vez, que
de nuevo la frena poco a poco, y se vuelve a repetir lo mismo. Como la friccién del
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aire con la bola que se mueve es muy pequeiia, la bola se para en su posicion de equi-
librio después de muchas oscilaciones.

El agua localizada en un estanque o en el océano, sin ninguna fuerza que actue so-
bre su superficie y que la empuje, permanecerd en una posicién de equilibrio (ejem-
plo; el dicho, «la mar como un plato»). Si algo mueve el agua de su posicion de equi-
librio, aparecen dos fuerzas que tratardn de que aquella vuelva a su posicion de
equilibrio de nuevo: la tension superficial y la gravedad. Si solo una pequefia parte de
la superficie del agua (menos de 30 cm) es la que se curva y se estira, la tensién su-
perficial (atraccion entre las moléculas del agua) la hard volver a su situacién inicial.

Si una gran extension de agua superficial es curvada, y parte de esa agua se mue-
ve verticalmente sobre el nivel de equilibrio, la gravedad tratard de llevar el agua ha-
cia abajo. El agua es empujada hacia abajo por debajo del nivel de equilibrio, cau-
sando una depresion en la superficie, entonces es la presion del agua la que fuerza a
llevarla hacia arriba. Siempre que el agua inicia su movimiento hacia su posicion de
equilibrio, la inercia del agua le hace sobrepasarlo, aunque el movimiento se va re-
duciendo poco a poco debido a la friccién.

Pero este movimiento del agua de la mar en la superficie hacia arriba y hacia aba-
jo no solo ocurre en esa situacion. Este movimiento de subida y bajada de la super-
ficie se propaga como una onda, fuera de su origen produciendo la ola. La razén del
cambio en la forma de la superficie del agua, moviéndose fuera de su lugar de ori-
gen, es debido a que las particulas de agua son también empujadas horizontalmente
ademads de verticalmente, hacia delante y luego hacia atras.

Las particulas individuales de agua oscilan alrededor de su propia posicién de equi-
librio, pero al mismo tiempo transfieren algo de su energia a las particulas mds cerca-
nas, y estas otras transfieren asimismo energia a otras, y asi sucesivamente. De hecho,
estas particulas de agua se mueven en dos dimensiones, una en circulos verticales casi
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perfectos. Al finalizar un ciclo completo de la ola, cada particula vuelve casi a la posi-
cion inicial. Esto es facil de comprobar cuando algo flota sobre el agua: el objeto pri-
mero sube y avanza, y mds tarde baja y retrocede. El movimiento circular y vertical
también afecta a la columna inferior del agua, produciéndose otras 6rbitas circulares a
mads profundidad, pero siendo éstas cada vez mds pequeias, hasta que desaparece el
movimiento a una profundidad determinada (a la mitad de la longitud de la ola).

Resumen: Lo que se propaga no son las particulas sino la forma, la onda. El tér-
mino «casi» usado anteriormente es porque, para ser mas precisos, hay un pequeiii-
simo transporte de agua hacia delante con cada ciclo, pero que es insignificante si lo
comparamos con la velocidad de propagacion de la «forma» (ola).

23.2. CARACTERISTICAS DE LAS OLAS

Los parametros o variables que caracterizan a las olas son ocho. De ellos, tres son
variables independientes y hay que medirlos directamente; los otros pueden obtener-
se de esos tres mediante formulas sencillas.

— Altura (H): Es la distancia vertical entre una cresta y un seno consecutivos.

— Periodo (T): Es el tiempo que transcurre entre el paso de dos crestas o dos se-
nos consecutivos, por un mismo lugar.

— Longitud de onda (L): Es la distancia entre dos crestas consecutivas.

— Amplitud (A): Es la mitad de la altura A = H12.

— Velocidad ©: Es el avance de una linea de crestas, y resulta igual a la longi-
tud dividida por el periodo C= L/T.

— Pendiente (P): Es el cociente de dividir la altura por la longitud de la onda
P=H/L.

— Edad de 1a ola (e): Es el cociente entre la velocidad de propagacién y la ve-
locidad del viento e = C/V.

— Direccion: Punto del horizonte de donde vienen las olas.

(Coémo genera el viento las olas? Es obvio cdmo el viento, empujando sobre las
velas de un velero, hace que éste se mueva. Pero cdmo el viento puede mover la su-
perficie del agua que se encuentra como un espejo y cambiar su forma, tiene dos ex-
plicaciones:
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La primera, por la friccion de las particulas de aire del viento con las particulas de
la superficie del agua (esta fuerza del viento es una fuerza tangencial a la superficie).
Cuando el viento sopla sobre una superficie, incluida el agua, el movimiento de las
particulas del aire no es simplemente paralelo a la superficie, sino turbulento; esto sig-
nifica que aparecen remolinos de distintos tamafos, y los movimientos verticales (ca-
Gticos) de sus particulas producen fuerzas perpendiculares a la superficie del agua.

El segundo camino para que el aire pueda mover la superficie del agua es a través
de la presion vertical de las particulas del mismo aire: primero, moviéndose hacia aba-
jo, es decir, empujando hacia abajo y hundiendo el nivel del agua, y segundo, movién-
dose hacia arriba y creando una bajada de presion que eleva la superficie del agua.

Las preguntas son entonces; primero. ;Cudl de las dos, la friccién o la presién, o
ambas a la vez, son las que generan las olas? y segundo ;Quién las hace crecer?

Cuando la velocidad del viento es pequefia (menos de unos pocos nudos) sobre
una superficie lisa, las corrientes de aire son poco turbulentas y producen solo pe-
queos «eddies». Como resultado de los movimientos verticales de estos pequefios
eddies (menores de una pulgada de tamafio), hay un aumento de la presién en algu-
nos lugares, que empuja el agua hacia abajo, y descensos de presidn en otros, que
permite que el agua suba. La tensidn superficial suministra la fuerza restante, que da
como resultado una mar rizada (ripples) o los arafiazos de gato (cat’s paws) de los
americanos, especialmente cuando se propagan, a través de la superficie, por rachas
de vientos suaves.

Estas pequeiias olas desaparecen casi inmediatamente cuando el viento deja de
soplar, pero mientras estdn formadas ayudan a que el efecto del viento sea mayor.

Con vientos fuertes, acompaiiados por «eddies» y pulsos de presién mds largos,
las elevaciones y depresiones de la superficie del agua dan lugar a la aparicién de la
fuerza restauradora de la gravedad. Las olas de gravedad no desaparecen tan pronto
como las olas de capilaridad. Se deduce que la llave para la generacién de olas sig-
nificativas debe ser un mecanismo que repercuta (resonant) entre los pulsos de pre-
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sién del viento y el fundamental de las olas de gravedad. Esta resonancia ocurre
cuando las olas se propagan en la misma direccién que el viento. Cuando esto suce-
de el viento puede comunicar continuamente su energia a las olas ya que la presion
es mayor sobre los senos de las olas (empujando hacia abajo el agua de la superficie
al mismo tiempo que la ola se estd moviendo hacia abajo) y menor en la cresta (em-
pujando hacia arriba sobre la superficie, del agua que se estd moviendo hacia arriba).
Cuando la oscilacion vertical de las particulas del aire estd en fase con la oscilacién
vertical de las particulas del agua se transfiere mds energia, del viento a las olas y la
ola se hace mds grande.

Una vez que la superficie del agua se ondula, esta ondulacién produce un efecto
sobre el campo del viento, que da origen a que otras olas también sigan creciendo.
Esto es debido a que ahora el viento tiene algo sobre lo que empujar hacia delante,
incidiendo la presion sobre la parte posterior de la ola (barlovento) y trasladando a la
ola mds energia.

Ademds, la ola produce un efecto (sheltering effect) que da lugar a la formacién de
un remolino (eddy) en el aire, en su parte anterior. El resultado es la bajada de presion
en la parte delantera de este eddy, que ayuda también al crecimiento de la ola. Sobre
ambos lados de la superficie de la ola se produce también un efecto debido a una fuer-
za tangencial del viento hacia arriba. Cuanto mds grande se hace la ola, mds superficie
hay para que el viento pueda empujar, asi aparecen eddies mds grandes en la parte de-
lantera y un mecanismo de alimentacién que hace que la ola crezca rdpidamente.

Mientras el viento siga soplando y la ola siga creciendo, tres factores determinan
cuanto pueden crecer las olas: la velocidad del viento, la persistencia (tiempo que di-
cho viento estd soplando) y la longitud de la zona generadora de ese viento (fetch).
Cuando las olas han alcanzado la altura mdxima con una fuerza de viento, una dura-
cién y un fetch determinado, decimos que la mar estd plenamente desarrollada.
Cuando las olas alcanzan una altura que es aproximadamente la séptima parte de su
longitud de onda, se convierten en inestables y empiezan a romperse, produciendo
rociones (white caps).

La descripcion de la generacion de una ola es muy compleja debido a que, al mis-
mo tiempo, se producen muy diferentes tipos de olas por el viento (especialmente en
una tormenta) con distintas longitudes de onda y periodos, y viajando con diferentes
direcciones. En un lugar y en un momento determinados, la superficie ondulada serd
una combinacién de todas las olas que pasan en ese determinado lugar y en ese de-
terminado momento. En este caso aparece un drea donde la superficie es muy irre-
gular, conocida como confusa (confused sea) y que cambia continuamente tanto
como para no poder seguir el movimiento de la cresta de una de las olas, ya que esta
desaparece rdpidamente apareciendo otra en su lugar.

Cuando muchas olas con longitudes de onda diferente se suman en una misma
direccidn, su altura aumenta facilmente por encima de un séptimo, se rompen y pro-
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ducen rociones en sus crestas. El cambio irregular de la superficie del agua hace que
sea muy dificil determinar visualmente y por instrumentos la altura de la ola en una
mar confusa, generalmente se toma el promedio de un tercio de las olas mas grandes.
A esta ola estdndar se la conoce como ola significativa. La superficie irregular es la
razon del por qué el prondstico de las olas debe realizarse con complejos modelos es-
tadisticos. La forma mads facil para describir las olas de un drea determinada para un
oceandgrafo es en términos de su aspecto (spectrum), que es simplemente una forma
grafica de mostrar la cantidad de energia que tienen la olas con diferentes periodos o
con diferentes frecuencias.

Cuando las olas se propagan fuera de la tormenta o cuando ésta desaparece (mue-
re), la situacién cambia. Mientras el viento estaba soplando, las olas eran olas, lla-
mémoslas forzadas, es decir que su energia era suministrada por el viento. Cuando el
viento desparece, estas olas contindian su propagacién como olas libres, llamada
«mar de fondo» (swell). La mar de fondo alarga su longitud, disminuye su altura y se
hace mds redonda., es decir, se suavizan sus perfiles. Esto se debe a que los distintos
componentes de las olas de diferentes longitudes de onda caminan juntos.

En aguas profundas la velocidad de propagacion de las olas depende solo de la
longitud de la ola. Esto significa que olas con una longitud de onda grande viajan mas
rapido que olas con longitud de onda menor. Es decir que las olas de mucha longitud
de onda dejan atrds a las de poca longitud, lo que se conoce como dispersiéon. Una
tormenta lejana en la mar nos trae primero las olas de mucha longitud de onda de esa
direccién. Al viajar, las olas de longitud de onda menor van perdiendo altura més réa-
pido que las de longitud de onda grande. Por otro lado, las olas de longitud de onda
mayor poco a poco incrementan su longitud y periodo. Ademds y debido a la peque-
na disipacion por friccién de esta olas largas, redondas y de poca altura (relativa),
pueden viajar cientos y hasta miles de millas de superficie del océano o hasta encon-
trarse con la costa.

(,Qué sucede para que una ola alcance 15 metros de altura o los 30 metros como
ocasionalmente han sido descritas? Vientos de fuerza 8 (34-40 nudos) de la escala de
Beaufort, soplando durante unos cuantos dias sobre una zona de 500 millas nduticas
de fetch, pueden producir olas con unas alturas significativas de 8 metros y ocasio-
nalmente de 15 metros. Estos nimeros son el doble con vientos de fuerza 11 (56-
66 nudos) de Beaufort.

Una borrasca moviéndose rapidamente puede comunicar energia continuamente
aolas que se estdn moviendo en la misma direccién que la tormenta, produciendo olas
mayores. Una ola gigantesca puede producirse cuando dos grandes olas se encuentran
en un mismo lugar enfasadas (por ejemplo, cuando las crestas de dos olas llegan jun-
tas al mismo lugar). En olas pequefias esto sucede a menudo, y una ola aproximada-
mente dos veces el tamafio de la altura de la ola significativa puede aparecer cada
80 olas. Pero esto puede suceder también cuando dos grandes olas se encuentran. Su-
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cede con frecuencia en las tormentas, pero raras veces lejos de ellas. Otra causa co-
mtun de formacién de olas gigantescas se produce cuando grandes olas se propagan en
contra de la direccién de una corriente ocednica. Esta interaccion no es facil explicar-
la sin hacer uso de las matemadticas, pero el resultado son olas de longitud de onda cor-
ta y de gran altura. Si la corriente ocednica es cdlida y viaja bajo aire frio, la inestabi-
lidad atmosférica que se produce da lugar a un aumento de la fuerza del viento y a
turbulencias, es decir, mds energia a transmitir del viento a las olas.

En la costa sudeste de Africa se observan algunas de las olas mas grandes en el
mundo debidas a varios de los mecanismos anteriormente mencionados. Este parte
del océano que circunvala toda la Antdrtida, es el inico con un fetch ilimitado en el
mundo. Bajas extratropicales con fuertes vientos viajan de oeste hacia el este mo-
viéndose en la misma direccidon en que se mueven las olas. Tormentas al sudeste de
la costa de Africa pueden producir grandes olas que se combinan con la mar de fon-
do que llega de més al sur. La amplificacion final de estas olas se produce cuando se
propagan dentro y contra la corriente de las Agujas, que se dirige hacia el sudoeste a
una velocidad aproximada de 5 nudos. Ademds, esta corriente de las Agujas es una
corriente cdlida, por lo que la inestabilidad del aire frio superior también incrementa
su velocidad y el viento transfiere mds energia a las olas. Finalmente, cuando las olas
se propagan en aguas poco profundas aumenta su altura, pero éste es otro tema.

23.3. TIPOS DE OLAS: MAR DE VIENTO Y MAR DE FONDO

Las olas podemos agruparlas en dos tipos diferentes: olas o mar de viento y olas
o mar de fondo. Mar de viento, mer para los franceses y sea o wind sea para los bri-
tanicos, es la ola producida por el viento que estd soplando en ese momento sobre
una extension de mar determinada, que se conoce con el nombre de «zona genera-
dora». Mar de fondo o mar tendida, mar de leva o mar boba, como también es cono-
cida, corresponde a la houle de los franceses y al swell de los britdnicos, y puede de-
finirse como aquel oleaje que aparece en ausencia de vientos, por haber abandonado
la ola la zona generadora o porque el viento ha calmado dentro de la zona generado-
ra. De cualquier forma, en la mar habitualmente siempre vamos a encontramos los
dos tipos de olas actuando a la vez.

Las caracteristica principales de la mar de viento son:

— Olas més bien agudas.
— Corta longitud de onda.
— Altura del oleaje irregular.

Las caracteristicas principales de la mar tendida son:

— Apariencia mucho mds regular que las de viento.
— Longitud de onda mucho mayor que su altura.
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— Crestas con perfiles redondeados (no rompen).
— Altura de las olas muy regular.
— Perfil sinusoidal.

La olas en aguas profundas, es decir, en alta mar, solo rompen cuando su pen-
diente se hace muy grande. ;Qué sucede? Que la velocidad de las particulas de agua
de la cresta se hace mayor que la velocidad de propagacion de la ola. Entonces el
agua de la cresta se adelanta, se originan rociones y la ola rompe. Como regla apro-
ximada, podemos decir que la ola de viento rompe en alta mar cuando su altura es
mayor que la décima parte de su longitud de onda. La ola de fondo, sin embargo,
rompe cuando la altura es mayor de la centésima parte de su longitud.

El que una ola sea inestable depende de la edad. Mientras sea mayor la velocidad
del viento que la velocidad de propagacidn, la ola es joven; en cuanto ambas veloci-
dades se igualan la ola es ya vieja, pudiendo llegar a ser mayor la velocidad de la ola
que la del viento. Cuando la velocidad de la ola es la mitad que la del viento que la
origina, la ola adquiere su maxima pendiente.

Rompientes

Cuando el oleaje se va acercando a la costa (playa), si su recorrido no ha sido
muy grande, probablemente tendrd olas con crestas cortas y pendientes grandes,
y olas con crestas mds largas y poca pendiente. Las primeras sentirdn el fondo
pronto y romperén, y serdn las olas de cresta larga las que finalmente lleguen a la
orilla.

Se puede decir que la ola comienza a deformarse en cuanto el fondo del mar se
encuentra a una profundidad igual a su longitud de onda. Desde este momento, la si-
lueta o perfil de la ola se va haciendo irregular, la cara delantera se va poniendo cada
vez mds vertical, pareciendo que la cresta quiere adelantarse al resto de la ola, hasta
que finalmente rompe. Sucede también, que el oleaje se ve frenado al empezar a sen-
tir el fondo, y las lineas de olas que se van acercando a la playa van girando y po-
niéndose paralelas a las distintas lineas de profundidad (veriles) del fondo, y final-
mente al perfil de la costa.

L
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Las olas que finalmente se acercan a la playa experimentan los siguientes proce-
so: cuando la profundidad del fondo es igual a la mitad de la longitud de la ola, ésta
comienza a romperse. Al acercarse cada vez a fondos menos profundos, la ola va au-
mentando su altura y disminuyendo su longitud, hasta que finalmente, cuando la pro-
fundidad es igual a 1,3 veces la altura de la ola, ésta rompe.

Conocida la altura de las olas que se estdn acercando a la costa, multiplicando
por 1,3 obtendremos la profundidad a partir de la cual comenzaran las rompientes. Si
disponemos de una carta ndutica con veriles podremos saber, aproximadamente, a
qué distancia de la costa se encontrardn las rompientes. Siempre serd aproximado
pero tanto mds exacto cuanto menos pendiente tenga la playa.

Zona generadora, persistencia y Fetch

— Zona generadora, es el drea sobre la cual la accién de un viento determinado
crea un oleaje. Es condicion indispensable, por lo tanto, que ese viento tenga
una direccion e intensidad constante.

— Persistencia es el nimero de horas que un viento determinado ha estado so-
plando sobre una zona generadora. La ola no se forma repentinamente por la
accion del viento; necesita un tiempo establecido, conocido como «persisten-
cia minima», que serd tanto mayor cuanto mds intensidad tenga dicho viento.
A partir de este momento la ola ya no crece mds, y se dice que la ola esta
«completamente desarrollada.

— Fetch es la extension longitudinal de una zona generadora, o la extension so-
bre la que sopla un viento con una direccion e intensidad constante. Se expre-
sa en millas o kilémetros.

Si la ola estd completamente desarrollada (persistencia minima), la altura de la
ola es independiente del tiempo, al haberse alcanzado su estado estacionario. Es de-
cir, el factor limitativo de la altura de la ola en régimen estacionario (mar totalmen-
te desarrollada) es el fetch: para cada intensidad de viento, cuanto més viento, ola
més alta.

Si la mar no estd desarrollada totalmente, el régimen es transitorio y la altura de
la ola ird creciendo con el tiempo, hasta alcanzar su total desarrollo. Ahora, el factor
limitativo de la altura de la ola es la persistencia, siempre que no alcance el valor de
la persistencia minima.

De lo anterior, podemos deducir que el factor limitativo de la altura de la ola,
completamente desarrollada, es el fetch, es decir, cuanta més longitud tenga éste, la
ola tendrd mds altura, teniendo en cuenta que, para un punto determinado dentro de
una zona generadora, el fetch del punto no es la extensién longitudinal de toda la
zona generadora, sino la distancia entre el origen de la zona generadora y el punto.
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23.4. CALCULO DE LA ALTURA DE LAS OLAS

Calculo de la altura de la mar de viento

Se han construido diferentes dbacos para el cdlculo de la altura aproximada de las
olas, habiendo elegido para nuestro libro los que mostramos en la pdgina siguiente.

Ambos dbacos se han construido teniendo en cuenta condiciones ideales. El dba-
co de la figura 1 da la altura de olas debidas al fetch, supuesta una persistencia ili-
mitada, y el dbaco de la figura 2, la altura de olas debidas a la persistencia, supuesto
un fetch infinito.

El dbaco de la figura 1 muestra la altura de las olas levantadas en régimen esta-
cionario (olas completamente desarrolladas). En el eje de las abscisas se representan
las longitudes de los Fetchs, y en el de ordenadas la altura de las olas, en metros. Las
curvas corresponden a la fuerza del viento (escala Beaufort).

El dbaco de la figura 2 muestra la altura de las olas levantadas en régimen tran-
sitorio, es decir, cuando el factor limitativo no es el fetch sino la persistencia. En el
eje de abscisas se representa la persistencia en horas, y en el de ordenadas la altura
de las olas, en metros. Las curvas corresponden igual que en el dbaco de la figura 1
a la fuerza del viento.

Al intentar predecir el oleaje nos vamos a encontrar no con fetchs y persistencias
ilimitados, sino limitados. Tendremos entonces dos alturas distintas de olas. Para co-
nocer la altura de la ola procederemos de la siguiente manera: Cuando la persisten-
cia sea mayor que la persistencia minima, el régimen sera estacionario y la mar esta-
rd completamente desarrollada, por lo que el factor limitativo de la ola serd el fetch,
y el resultado deberemos buscarlo en el dbaco del fetch. Cuando la persistencia sea
menor que la persistencia minima, el régimen es todavia transitorio, es decir, no ha
alcanzado su pleno desarrollo; la ola puede seguir creciendo, y la altura de la ola la
buscaremos en el dbaco de la figura 2.

Como norma general escogeremos como altura de la ola la menor dada por am-
bos dbacos.
Formulas aproximadas para calcular algunas caracteristicas de las olas

Teniendo en cuenta que el periodo de la ola es uno de los pardmetros mds faciles
de observar, se han deducido las siguientes férmulas:

En aguas profundas, la velocidad (V) de propagacién de la mar de viento es pro-
porcional al periodo (T), y la longitud de la ola (L) al periodo elevado al cuadrado.

V=1,56xTm/seg V =306 x T nudos L =1,56 x T?metros
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Es decir, que la velocidad en nudos es el triple del periodo, y la longitud en me-
tros, vez y media el cuadrado del periodo, aproximadamente.

Ejemplo: Supongamos un viento de 25 nudos (fuerza 6 de Beaufort) que ha so-
plado 36 horas a lo largo de un fetch de 480 millas. Calcular la altura de la ola le-
vantada.

En el dbaco de fetch, con: F=480 millasy f=6
H = 2,85 metros

En el dbaco de persistencia, con: p=36horasy f=6
H = 3,05 metros

La altura de la ola es de 2,85 metros y la mar estd plenamente desarrollada, al ser
el factor limitativo el fetch.

Figura 1 Figura 2

Cdlculo de la altura de la mar de fondo

Si conocemos la longitud de la ola, la distancia de amortiguamiento (distancia
que tiene que recorrer la ola desde el final de la zona generadora) y la altura de la ola
de viento, asimismo al final de la zona generadora, se podra calcular la altura de la
mar de fondo aplicando las férmulas siguientes:

360



D = Millas; L = Pies

D = Kilometros; L = Metros

H = Altura de la ola resultante al cabo de un recorrido en calma.
H,= Altura de la ola al final de la zona generadora.

L = Longitud de la ola.

D = Distancia de amortiguamiento.

23.5. ANALISIS Y PREVISION DE LA ALTURA DE LAS OLAS

Empleando los simbolos utilizados internacionalmente los pardmetros de las olas
se disponen de la siguiente manera:

VV = visibilidad

= velocidad del viento

Ejemplo:

VV = Visibilidad (20 kilémetros)

PwaPwa = Periodo olas mar de viento en seg (ej. 08 = 8 seg).

HwaHwa = altura ola mar de viento en medios metros (ej. 09 = 4.5 metros).

dwldwl = Direccién de la ola de mar de fondo en decena de grados (ej. 18 = 180°=S).
Pw1Pw1 = Periodo de la ola de mar de fondo (ej. 12=12).

Hw1Hw1 = Altura de la ola de mar de fondo en medios metros (ej. 06 = 3 metros).
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\A%

90 menos de 50 metros
91 100 metros
92 200 metros
93 500 metros

94 1 km
95 2 km
96 4 km
97 10 km
98 20 km
99 50 km

Sino hay suficientes observaciones de altura de olas, se pueden calcular éstas por
medio de la ecuacién de Scott (tablas).

Altura de las olas en funcion del viento geostrofico segiin Scott
Viento geostréfico 10 15 20 25 30 35 40 45 50
Altura de olas en metros 2,1 26 31 36 40 45 51 56 62
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24.1. DEFINICION Y ORIGEN

El desplazamiento de un lugar a otro de las masas de agua, es decir, su mo-
vimiento horizontal. es llamado «corriente». La circulacion de las corrientes se defi-
ne por su rumbo y velocidad o intensidad horaria.

El origen de las corrientes ocednicas se atribuye a tres causas principales:

— Las variaciones de densidad en el seno del agua: «circulacién termohalinax».
— Los vientos: «circulacién edlica».
— Las mareas y ondas internas.

La superficie del océano es calentada desigualmente por el Sol; en latitudes ba-
jas el calentamiento es mayor, el agua se expande y aumenta su nivel. Esta diferen-
cia de nivel con respecto a las aguas frias hace que fluya el agua desde la caliente a
la frfa. Un ejemplo de esta causa seria la Corriente del Golfo de Méjico, o la Corriente
de Kuroshio en sus origenes.

Un ejemplo de la segunda causa serian las corrientes del Indico, y un ejemplo de
la tercera causa serian las corrientes de marea del Mar del Norte.

24.2. CLASIFICACION DE LAS CORRIENTES

De acuerdo a sus caracteristicas principales podemos hacer la siguiente clasifi-
cacion.

— Por el origen:
 Corrientes de deriva o corrientes de arrastre, cuando su causa principal es
el viento.
* Corrientes de densidad, cuando su causa son los cambios de densidad produ-
cidos por variaciones en la temperatura y salinidad de las masas de agua.
 Corrientes de gradiente, cuando su causa es la diferencia de presiones entre
dos dreas.
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— Por su localizacion:
e Oceanicas.
e Costeras.
e Locales.

— Por su profundidad:
* Superficiales.
e Intermedias.
* Profundas.

— Por su temperatura:
 Calientes.
* Frias.

— Por su duracion:
¢ Permanentes.
¢ Estacionales.
e Accidentales.

24.3. TIPOS DE CORRIENTES

Corrientes de viento o de deriva

El viento, al soplar sobre la superficie del mar mueve el agua por fricciéon pero
debido a la fuerza de Coriolis, este movimiento o transporte de las aguas es realmente
a la derecha de la direccion del viento.

Cotriente superficial

transporte

El movimiento del agua en superficie es a 45° aproximadamente respecto a la di-
reccion del viento, 15° en agua poco profundas y hasta 45° en aguas profundas. Este
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movimiento se transmite a las siguientes capas, pero debido a la friccion interna, el
movimiento decrece con la profundidad rdpidamente. El equilibrio entre las fuerzas:
friccion entre el viento y el agua, y friccidn entre las capas del agua y Coriolis, hace
que cada una de ellas rote més a la derecha con respecto a la capa superior. A varios
cientos de metros, la corriente puede llevar una direccion completamente opuesta a
la de la corriente superficial, produciéndose una espiral, conocida como Espiral de
Ekman. A la corriente se la llama Corriente de Ekman.

Corrientes de densidad (termohalinas)

Se producen cuando las aguas de los océanos en latitudes altas, es decir, muy frias
y densas son impulsadas hacia latitudes més meridionales por los vientos reinantes. Al
llegar a dreas con aguas mds cdlidas, menos densas, se hunden, dando lugar a despla-
zamientos verticales, que al mismo tiempo originan corrientes horizontales.

La evaporacién de grandes magnitudes en las zonas tropicales da lugar también
a movimientos horizontales en las masas de agua, generando al mismo tiempo co-
rrientes verticales de compensacién por dicha evaporacion.

Corrientes de marea

Es el movimiento horizontal que se produce como consecuencia de las mareas,
siendo por lo tanto un movimiento periddico y alternativo. Sus efectos se notan es-
pecialmente en dreas mas o menos costeras (Canal de la Mancha, Mar del Norte). Ge-
neralmente no guardan un sincronismo respecto a la pleamar y bajamar, pudiendo su
maxima o minima intensidad no coincidir con ellas. El movimiento es periddico y al
mismo tiempo giratorio.

Corrientes periodicas

Son aquellas cuya velocidad o direcciéon cambia periddicamente como una co-
rriente de marea.
Corrientes estacionales

Son aquellas que cambian en direccion o velocidad debido a cambios estaciona
les del viento.

Corrientes permanentes

Son aquellas que sélo experimentan pequefios cambios a lo largo del afio.

Corriente superficial

Es aquella que s6lo se extiende unos pocos metros por debajo de la superficie.
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Corriente subsuperficial

Es aquella que se localiza sélo por debajo de la superficie.

Contracorriente

Asociadas con las corrientes, se encuentran unas corrientes secundarias que cir-
culan contiguas a éstas, pero con direccion opuesta; son las contracorrientes. Cuan-
do algunas veces estas contracorrientes forman un circulo se las conoce como «Co-
rrientes Eddy». Se forman continuamente en las margenes de la Corriente del Golfo,
una vez rebasada la peninsula de Florida, y pueden ser de agua caliente o frfa.
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calientes y frios formados

Circulacion termohalina

La salinidad y la temperatura del agua juegan un papel fundamental en el desa-
rrollo de lo que se conoce como Circulacion termohalina o «conveyor belt» que,
como una gigantesca cinta transportadora, atraviesa los océanos a diversas alturas,
moviendo millones de metros cubicos de agua, y jugando un papel esencial en la dis-
tribucion del calor de norte a sur y de este a oeste.

Cuando las aguas de la Corriente del Golfo alcanzan los 50°N, la temperatura
aproximada suele ser de 10°C, que se convierten en 3°C a los 65°N. El agua adquie-
re entonces,una alta densidad y termina hundiéndose, permitiendo la llegada de agua
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superficial mas caliente procedente del sur. Este hundimiento del agua, por convec-
cion, se intensifica al comienzo del invierno con el aumento de la salinidad en areas
subdrticas. En el limite de la banquisa, el agua que forma el hielo se hace dulce, y la
sal sobrante hace aumentar la salinidad del agua y, I6gicamente, su densidad. El agua
muy fria y salada se hunde hasta las profundidades del océano y da lugar a la forma-
cién del agua profunda en el Atlantico Norte NADW (North Atlantic Deep Water).

El sistema de corrientes profundas y superficiales en el Atldntico y en el Pacifi-
co no tienen la misma fuerza, y debido a estas diferencias, el Atldntico Norte es méds
célido y salado que el Pacifico Norte. La temperatura y salinidad en el Atldntico en-
tre los paralelos 45°N y 60°N es 10°C, 34,9% y en el Pacifico 6,7°C y 32,8%. En el
Atlantico, el volumen de agua evaporada es mayor que el aporte por precipitaciones
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y rios; esta humedad es transportada por los ponientes hacia el continente europeo,
que al no tener grandes obsticulos topograficos, permite que se dirija hacia el conti-
nente asidtico y no se recupere. Sin embargo, la humedad en el Pacifico, al entrar en
el continente americano se encuentra con los Rocosas y demds sistemas montafiosos,
que de norte a sur hacen de barrera, dando lugar a grandes precipitaciones y a que la
mayor parte del agua vuelva de nuevo al océano y no penetre en EEUU.

Otra razén de la mayor salinidad del Atlantico es el trasvase de aire cargado de
vapor hacia el Pacifico, a través del istmo de Panam4, por los vientos alisios.

El volumen de masa de agua profunda NADW que se produce en el Mar de La-
brador y en el Mar del Norte tiene un ritmo de 13 Sv (millones de m?®) por segundo;
para hacerse una idea, setenta veces el caudal del rio Amazonas. Se pueden apreciar
dos NADW distintas; una mds profunda, la que se forma en los mares del Norte con
aguas muy frias, y otra menos profunda, proveniente del Mar de Labrador y sur de
Groenlandia, algo mds cédlida. Después de atravesar el Ecuador, el caudal rodea el sur
de Africa, con direccién este, y se dirige hacia las profundidades del Indico y poste-
riormente del Pacifico. En las regiones centrales del Indico y del Pacifico se eleva y
vuelve a la superficie para regresar al Mar del Norte, cerrdndose el ciclo, como se ob-
serva en la figura.

En la plataforma de la Antartica también se forma «agua profunda» AABW (An-
tartic Bottom Water), mds densa y mas fria que la del H.N., que se dirige hacia el nor-
te hasta llegar a los 40° de latitud, uniéndose entonces a la NADW. El caudal de esta
corriente varfa entre 2 y 9 millones de m* por segundo, estimdndose que en épocas
muy frias podria llegar a los 15 Sv. Opinan algunos cientificos que existe una cone-
xioén entre ambas corrientes, y cuando una aumenta, la otra disminuye y viceversa.

Estas aguas profundas se mueven muy lentamente, como médximo a 0,36
km/hora, es decir, que un ciclo completo, para una gota de agua que se moviese den-
tro de esta corriente, tardaria aproximadamente 1.000 afios.

24.4. PRINCIPALES CORRIENTES DEL MUNDO

24.4.1. Corrientes del Atlantico Norte

La circulacidn en el Atldntico Norte es en el sentido de las agujas del reloj, alre-
dedor del Mar de los Sargazos. La corriente mas meridional es conocida como Co-
rriente Ecuatorial del Norte que naciendo en las proximidades de las islas de Cabo
Verde se dirige hacia la parte oriental del Caribe atravesando el Atldntico de oriente
a occidente, en donde se les une la Corriente Ecuatorial del Sur, que ha cruzado el
ecuador. Las dos corrientes unidas se dirigen hacia el Caribe, rodeando las islas por
el norte y por el sur. El ramal sur, Corriente del Caribe, rodea Cuba, entrando por el
estrecho de Yucatdn y saliendo por el estrecho de Florida, formando la Corriente de
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Florida. El ramal norte forma la Corriente de las Antillas y la Corriente de las
Bahamas.

Durante los meses de diciembre a enero, tanto la Corriente Ecuatorial del Norte
como la Corriente Ecuatorial del Sur van unidas desde los 26°W. Sin embargo, entre
los meses de mayo y noviembre se separan, apareciendo una contracorriente, que se
dirige hacia el este y que se denomina Contracorriente Ecuatorial (1,5 m/h), apre-
cidndose desde los 50°E. La prolongacion de esta contracorriente ecuatorial se deno-
mina Corriente de Guyana.

Las corriente de Florida y la corriente de Bahamas se unen formando la Co-
rriente del Golfo «Gulf Stream», y sus aguas caliente van siguiendo el veril de los
200 metros hasta la altura de Cabo Hatteras, con una velocidad en su eje cercana a
los 5 nudos. A lo largo de los cayos y a menos de 2 millas de ellos, se pueden en-
contrar contracorrientes de 1 a 2 nudos. La localizacién del eje, sus bordes asi como
su intensidad, son dados todos los dias por los servicios oceanograficos. Poco a poco,
la Corriente del Golfo se va extendiendo hacia el nordeste y expandiéndose, es decir,
se va debilitando, formando la Corriente del Atldntico Norte, que a los 30°W se abre
en abanico, partiendo un ramal hacia las Islas Britdnicas y otro hacia las costas eu-
ropeas. La parte meridional de la Corriente del Atlantico Norte vira gradualmente ha-
cia la derecha, aproximadamente al este de los meridianos de 40° a 45°, recibiendo el
nombre de Corriente de las Azores, que mds tarde, después de virar mas hacia el oes-
te, pasa a llamarse Corriente Subtropical del Norte.

Corriente Ecuatorial del Norte

Es un gran flujo de agua de direccion oeste y componente sur del giro subtropi-
cal del Atlantico norte. Es alimentada por la Corriente de Canarias, y sus aguas se in-
tegran en el sistema de la Corriente del Golfo Gulf Stream, viala Corriente de las An-
tillas o a través del Caribe con la Corriente de Guyana.

Se encuentra en el Atldntico Norte entre las latitudes de 7°N y 20°N aproxima-
damente. Originada al noroeste de la costa africana, al cruzar el océano se le une par-
te de la Corriente Ecuatorial del Sur. Su velocidad varia entre 0,36 y 0,540 km/hora,
y su temperatura oscila en verano entre los 30° y 32°, y en invierno entre los 24° y
28°, aproximadamente.

Contracorriente Ecuatorial del Norte

La Contracorriente Ecuatorial del Norte se encuentra entre los 3°N y 10°N de la-
titud. Esta corriente muestra una gran variabilidad estacional: desde finales del in-
vierno hasta el comienzo de la primavera es muy pobre excepto cerca de la costa affi-
cana, y mas fuerte y visible en verano, a lo largo de todo el Atlantico tropical.
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La Contracorriente Ecuatorial del Norte tiene entre julio y septiembre su mayor
fuerza asi como su posicién mds norte. Su velocidad media es de 1,5 km/hora, al-
canzando los 1,8 km/hora.

La Corriente de Guyana

La Corriente de Guyana alimentada por la Corriente de Brasil, es la mayor fuen-
te de agua del Caribe. El agua transportada por esta corriente se une a las aguas tropi-
cales de la Corriente Ecuatorial del Norte, y eventualmente alimenta el giro subtropi-
cal del atldntico norte por medio de las corrientes del Caribe, Yucatdn Loop y Florida.

Esta corriente penetra en el Caribe entre las islas Windward, y entre Grenada y
el continente sudamericano. Su salinidad tiene mucho que ver en algunas zonas con
los rios Amazonas y Orinoco. Tiene un didmetro de unos 300 km y de 20 a 50 m de
profundidad, y su velocidad puede variar entre 0,2 y 4,2 nudos, encontrdndose sus
velocidades mds comunes entre 0,8 y 2,4 nudos.

La Corriente del Caribe

Transporta gran cantidad de agua hacia el NW a través del mar Caribe, hacia el
Golfo de México, via la Corriente de Yucatdn. Esta corriente es alimentada por la Co-
rriente de Guyana, y a la altura de las costas colombianas y del sur de América Cen-
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tral crea una circulacién contraria a las agujas del reloj. Su velocidad, a la altura de
la costa venezolana puede ser de 2,5 km/hora y de 2,15 km/hora en las costas co-
lombianas y panamenas.

Corriente de Yucatdn

Se conoce asf a la corriente que fluye del Caribe al Golfo de México a través del
Canal de Yucatdn. Su velocidad, cerca de la superficie, varia entre 2,9 km/hora ( 80
cm/s) 5.4 km/hora (150 cm/s).

Loop Current

La corriente de agua que penetra por el canal de Yucatdn, con direccion norte, en
el Golfo de México y que transporta grandes cantidades de calor, para finalmente
unirse a la corriente de Florida, se conoce como Loop Current.

Esta corriente es muy variable en su posicién. Algunas veces se dirige directa-
mente hacia el estrecho de Florida, cortando la circulacion en el sentido de las agu-
jas del reloj dentro del Golfo de México y conocido como «Vértice cubano». Otras
veces, sin embargo, se extiende a todo lo ancho en el Golfo de México girando en el
sentido horario, alcanzando latitudes superiores a los 29°N. Ocasionalmente esta co-
rrientes puede alcanzar la desembocadura del rio Mississippi.

Corriente de Florida

Esta corriente es considerada como el origen del sistema Gulf Stream, es decir,
de la Corriente del Golfo. Su borde interior se encuentra a unas 10 millas de ciuda-
des como Miami o Fort Lauderdale, y su velocidad alcanza los 2m/s, es decir 4 nu-
dos, a su paso por casi todo el estrecho de Florida. Cuando se navega con un rumbo
oeste, es decir, entrando en el Golfo de México, es conveniente acercarse lo mds po-
sible a la costa americana para encontrar la contracorriente y navegar con entre 1y
2 nudos a favor.
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La localizacion de su eje, sus bordes norte y sur, su velocidad, su temperatura,
los remolinos calientes y frios que se forman en su seno, etc., son emitidos diaria-
mente por los servicios oceanograficos americanos.

Corriente del Golfo

Esta corriente, transporta un caudal de 70 a 90 millones de m* de agua por se-
gundo, tiene una anchura entre 75 y 200 km, una profundidad entre 450 y 1.500 m,
y velocidades promedio de 2,5 nudos, con picos de mds de 2 m/s, es decir, 5 nudos
en algunos lugares.

Comienza a la altura de C. Aterras, donde termina la corriente de Florida al de-
jar la plataforma continental. Esta corriente fluye en superficie, transportando gran-
des cantidades de calor hacia el norte, suavizando el clima en América del Norte y
Europa. Poco a poco esta corriente se va enfriando, hundiéndose en el océano. Este
hundimiento en el norte, debido a su enfriamiento y a su mayor densidad salina, es
el verdadero motor de la corriente, ya que hace emerger el agua caliente del sur y de
esta forma se cierra el circuito.

Al principio sube paralela a la costa y después se separa cruzando el Atldntico,
hasta aproximadamente los 40°W. A la altura de Terranova comienza a ensancharse
cada vez mads, debilitdndose y formando la Corriente del Atldntico Norte.

Corriente del Atlantico Norte

Se origina entre los Grandes Bancos y los surcos del Atlantico medio y de Terra-
nova. Es la continuacion de la Corriente del Golfo. Su méxima velocidad es de 2 nu-
dos y sigue transportando agua caliente hacia la latitud de 60°N. Basdndose en ima-
genes satélites se han identificado dos situaciones distintas. La primera es la
situacion cldsica cuando la corriente se dirige al norte, sobrepasa el C. Flemish y a
la altura de los 52°N gira hacia el este. La otra situacion, llamada de bifurcacién: en
este caso, solo parte de la corriente continda hacia el norte, mientras una gran canti-
dad de agua se dirige hacia el este

Corriente de deriva del Atlantico Norte

Es una corriente superficial ancha, de agua templada, que se mueve hacia el nor-
te entre los 50-64°N y los 10-30°W con direccidn variable, dependiendo de los vien-
tos reinantes, y considerada como una extension de la Corriente del Atldntico Norte.
Sus aguas reemplazan a las aguas polares que se hunden en el Atldntico Norte. Su
promedio de velocidad es 3 cm/s.

Corriente de Irminguer

Es un ramal de la Corriente del Atldntico Norte, que parte de los 54°N y 26°W
aproximadamente en direccion norte, transportando aguas relativamente templadas
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(4-6°C) y saladas que se mezclan con las frias que transporta la corriente oriental de
Groenlandia. Su velocidad varia entre los 10 cm/s y los 25 cm/s.

Corriente del Labrador

Es una corriente de componente sudoeste que transporta aguas frias desde el es-
trecho de Hudson (60°N) hacia un extremo de los Grandes Bancos, al sur de Terra-
nova (43°N). Su velocidad varia entre 110 y 380 m/s. Su caudal, de 4 millones de m?,
se divide en dos a la altura de Hamilton Bank: un ramal interior con un caudal del
15% del flujo, y otro ramal fuera de la costa. Su estacionalidad ha sido cuestionada
al no encontrarse una evidencia sistemadtica de la variacién de su transporte de agua.

Corriente Oriental de Islandia

Esta corriente transporta agua fria desde el mar de Noruega hacia Islandia, bifur-
candose en dos a la altura de esta isla. Un ramal se dirige hacia el norte y otro hacia el
este. El hielo cubre a menudo las aguas de esta corriente, lo que dificulta la estima-
cidén de su velocidad. La formacién de hielo en la superficie depende de la salinidad
de los primeros 100 m de columna de agua. Si la salinidad es inferior a S = 34,7, el
hielo puede formarse, ya que el agua no es lo suficientemente densa como para hun-
dirse. Si la salinidad es mayor de S = 34,8, la conveccién da lugar a la llegada de ca-
lor superficial, suficiente como para mantener la superficie libre de hielos.

Corrientes de Noruega y de Cabo Norte

Esta corriente se mueve hacia el norte a lo largo de la costa oeste de Noruega, en-
tre los 50 y 100 metros de profundidad, transportando agua relativamente caliente.
La temperatura promedio de la Corriente de Noruega se encuentra entre los 2° y los
5°C, y la salinidad es menor de 34.,8. Su velocidad varia bastante, dependiendo de la
profundidad; con profundidades de 25 m, varfa entre 5 cm/s y 60 cm/s, aunque se han
registrado velocidades en verano (junio) de hasta 100 cm/s. Un importante aspecto
de esta corriente es su efecto sobre la capa de hielo en el Mar de Barents. Compara-
das con las frias y dulces aguas del Artico, las aguas de la corriente de Noruega son
relativamente calientes y saladas. El intercambio de calor entre estas dos masas de
agua aumenta durante una NAO (Oscilacion del Atlantico Norte) positiva. Bajo es-
tas condiciones (NAO positiva), el transporte de calor por la corriente noruega hacia
el Artico es mayor de lo normal. Cuando la NAO tiene signo negativo, las aguas
atldnticas no penetran tanto hacia el norte, y el hielo se forma y mantiene mucho mas
facil en el Mar de Barents.

Larama septentrional de la Corriente del Atlantico Norte, por su parte, se dirige ha-
cia el nordeste, hacia las costas occidentales de las Islas Hébridas, Shetland y las cos-
tas Noruegas. Al alcanzar los 69° de latitud la corriente se divide en dos. La que gira a
la izquierda toma el nombre de Corriente Occidental de Spitzbergen y se dirige hacia
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el Artico. La que tuerce hacia la derecha toma el nombre de Corriente de Cabo Norte:
entra en el Mar de Barents, atraviesa el Mar de Kara y bordea la costa de Nueva Zem-
bla, tomando el nombre de Corriente de Nueva Zembla. Parte de esta corriente entra de
nuevo en el Mar de Barents formando la Corriente de Litke. Otro ramal de la Corrien-
te del Atlantico se desvia hacia el norte, a la altura de Islandia, formando la Corriente
de Irminger, que a su vez se divide en dos: un ramal gira hacia el oeste y se une a la Co-
rriente Oriental de Groenlandia, y otro rodea Islandia en el sentido horario.

La corriente principal del Artico es la Corriente Oriental de Groenlandia, que ro-
dea la costa oriental de esta isla. Al norte de los 70° de latitud, una parte de esta co-
rriente se separa del eje principal formando la Corriente Oriental de Islandia, que ro-
dea la costa nordeste de Islandia y pasa al norte de las Feroes, para girar
gradualmente hacia el este y nordeste, avanzando paralelamente o uniéndose a la Co-
rriente Atldntica de Noruega.

Por el oeste de Groenlandia tenemos la Corriente Occidental de Groenlandia que
rodeando la bahia de Baffin, se dirige hacia el sur, tomando el nombre de Corriente
de la Tierra de Baffin. En el estrecho de Hudson se unen varios ramales y forman la
Corriente del Labrador, que se dirige hacia Terranova, pasa por el estrecho de Belle
Isle y se extiende por los Grandes Bancos. Un ramal de esta corriente bordea Cabo
Race y se dirige hacia el sudoeste.

Por fuera de estos contornos se forma la Corriente de Portugal, que se dirige ha-
cia el sur, paralela a las costas de Espafia y Portugal, y la Corriente de Canarias, que
se alarga con la Corriente del Alisio, que se une finalmente a la Corriente Ecuatorial
del Norte cerrando el circuito exterior.

24.4.2. Corrientes del Atlantico Sur

La circulacién general en el Atldntico Sur es en sentido contrario a las agujas del
reloj. La Corriente Ecuatorial del Sur cruza el Atlantico de este a oeste con distin-
tas velocidades e incluso posiciones, dependiendo de la época del afio, siendo muy
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fuerte en junio y julio, suave en marzo y muy suave en octubre. Su velocidad media
de 0,6 nudos aproximadamente, alcanzando los 2 nudos durante los meses de junio
a agosto. Nace en las proximidades de la Isla de Annobdn, y su velocidad va au-
mentando gradualmente hasta alcanzar la méxima a la altura de las costas america-
nas. A la altura de Cabo San Roque se divide: un ramal forma la Corriente de Bra-
sil y el otro se une a la Corriente Ecuatorial del Norte. Al sur de la Corriente
Ecuatorial del Sur, encontramos una pequefia circulacién conocida como Corriente
Subtropical del Sur.

La Corriente de Brasil, con una velocidad aproximada de un nudo, llega hasta la
altura de Rio de Janeiro, en donde se divide; una parte contintia bordeando la costa,
y la otra se dirige hacia la Isla de Tristan da Cunha, alcanzando velocidades superio-
res al nudo cuando soplan los oestes en el lugar.

Al sur tenemos la Corriente General del Antdrtico, con velocidades que suelen
rebasar el nudo. Esta corriente al pasar por la parte mas meridional de América toma
el nombre de. Corriente de Cabo de Hornos. Un ramal de la Corriente General del
Artico se dirige hacia el norte formando la Corriente de las Malvinas (suele trans-
portar muchos icebergs). Un ramal va pegado a la costa, pero la mayor parte de la co-
rriente sigue una direccion este o nordeste por el sur de las Islas Malvinas, atrave-
sando el Atlantico y llegando hasta las costa de Africa del Sur: aqui una parte se
separa, dirigiéndose hacia el Norte, y formando la Corriente de Benguela con parte
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de la Corriente de las Agujas que ha cruzado el Cabo de Buena Esperanza procedente
del Indico. Su velocidad es aproximadamente de medio nudo, y al llegar a la altura
de la desembocadura del Congo se desvia hacia el oeste, para unirse a la Corriente
Ecuatorial del Sur y cerrar el circulo.

24.4.3. Corrientes del Pacifico Norte

El sistema general de las corrientes en el Pacifico mantiene una circulacién si-
milar a las del Atlantico, es decir, en el sentido de las agujas del reloj en el hemisfe-
rio norte, y en el sentido contrario de las agujas del reloj en el hemisferio sur.

La Corriente Ecuatorial del Norte recorre el océano, de este a oeste entre los 10°N
y 20°N aproximadamente en invierno, y entre los 10°N y los 30°N en verano. Su velo-
cidad depende de lo mds o menos alejada que se encuentre de los vientos alisios. A la
altura de las I. Marianas recurva hacia el norte formando la Corriente de Kuroshio.

Esta corriente es cdlida, estrecha y rdpida, y se mueve al este del archipiélago de
Filipinas y, mas tarde, de la I. de Taiwan y al sur y este de Japon. En este mar causa
el mismo efecto que la Corriente del Golfo en el Atlantico, aunque sus efectos en las
costas americanas, mds tarde, como Corriente Septentrional del Pacifico, son meno-
res debido a que generalmente tiene menos temperatura, es menos profunda y menos
amplia, y a que la distancia que tiene que recorrer es casi el doble.

Tiene una coloracion verde azulada que, observada a distancia y compardndola
con las aguas circundantes, tiene una apariencia mas oscura; por ese motivo los ja-
poneses la denominan Kuro Shio o corriente negra.

En esta zona se forman muchas tormentas tropicales. De hecho, estadisticamen-
te ostenta el indice mds alto del mundo en ciclones tropicales (tifones), preferente-
mente entre los meses de julio y octubre; por este motivo se la conoce también como
corriente o camino de los tifones. La velocidad de la Corriente de Kuroshio varia en-
tre 1,5 nudos, a la altura de la isla de Taiwan, y los 5 nudos en la costa de Japon.

Entre los 35°N y 40°N, a esta corriente se le une otra procedente del norte, la Co-
rriente de Oyashio o Corriente de las Kuriles, que desde el estrecho de Behring, pri-
mero con direccion SW y mds tarde S, transporta aguas frias, hasta encontrarse con
la Corriente de Kuroshio.

Las dos corrientes, ya unidas, se dirigen hacia el ENE, formando dos ramales
bien diferenciados: la Corriente Septentrional del Pacifico en su ramal sur, con una
velocidad aproximada de medio nudo, que recorre de vuelta todo el Pacifico hasta las
costas americanas con aguas relativamente templadas, y el ramal norte, la Corriente
de las Aleutianas con temperaturas mucho mads frias. A esta corriente se le une tam-
bién por el norte la Corriente de Kamchatka que, procedente también del estrecho de
Behring, tiene al principio direccién SW a lo largo de la costa oriental de Kamchat-
ka, para girar més tarde al SE y E.
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El ramal sur de la Corriente Septentrional del Pacifico gira hacia el sur y forma la
Corriente de California, cerrando el sistema principal del Pacifico Norte, y el ramal
norte rodea la costa de EEUU con direccidn norte al principio, y mds tarde oeste, for-
mando la Corriente de Alaska, que se bifurca en dos: un ramal se dirige hacia el oeste
bordeando las I. Kuriles y otro realiza un circulo ciclénico en el Golfo de Alaska.

La Corriente de California, es una corriente fria de entre 200 y 300 millas de an-
chura, que con una velocidad de hasta un nudo avanza hacia el sur, bastante alejada de
la costa americana, lo que da lugar, entre los meses de noviembre y febrero, a una con-
tracorriente que se conoce como Corriente de Davidson.La Corriente de California con
sus aguas frias es la causante de las nieblas persistentes en la costa de San Francisco.

Entre Jap6n, Corea y la costa de China se forma una circulacion ciclénica. Un ra-

mal de la Corriente de Kuroshio, que penetra por el estrecho de Corea, forma la Co-
rriente de Tsushima, que a su vez se divide en dos: un ramal cruza el estrecho de Soya
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y se une con la Corriente de Oya Shio, y el otro gira a la izquierda y luego al sur, y
forma la Corriente de Liman.

La Corriente Cromwell descubierta en 1952 por Townsend Cromwell, es un rio
submarino de 250 millas de ancho y 33 de espesor, que fluye a la altura del Ecuador
a lo largo de 3.500 millas con direccién oeste y a una profundidad de 100 metros,
aproximadamente. Transporta un volumen de 30.000.000 m* de agua por segundo,
1.000 veces superior al del rio Mississippi, y su velocidad mdxima es de 1,5 m/s. Esta
corriente es rica en oxigeno y nutrientes, y por lo tanto la concentracion de peces es
alta.

24.4.4. Corrientes del Pacifico Sur

La circulacién principal ocednica tiene un sentido ciclonico. En la parte septen-
trional nos encontramos con la Corriente Ecuatorial del Sur que, como la Corriente
Ecuatorial del Norte, atraviesa el Pacifico con direccion oeste a una velocidad apro-
ximada de medio nudo. En diversos lugares y momentos (estacionales) penetra has-
ta la latitud de 5°N. En latitudes inferiores a los 6°S su velocidad disminuye y se la
conoce como Corriente Subtropical del Sur.

La Corriente Ecuatorial del Sur alcanza las costas australianas a la altura de
Brisbane formando la Corriente Oriental de Australia, que contornea la costa en di-
reccion sur a una distancia entre 20 y 60 millas, y con velocidades que pueden llegar
a los 3 nudos. A la altura de Sydney, gira al SE y se une a la Corriente del Antdrtico,
dirigiéndose hacia el este entre los paralelos 40°S y 50°S. Al aproximarse a la costa,
se bifurca en dos ramales: uno se dirige hacia el sur bordeando la Tierra del Fuego,
y se conoce como Corriente del Cabo de Hornos y, que pasa al Atlantico Sur, y otro
que se dirige hacia el norte y se conoce como Corriente de Peri.

La Corriente de Perii o Corriente de Humboldt es una corriente fria que fluye ha-
cia el norte a lo largo de la costa occidental de América del Sur. Fue descubierta por
el explorador aleman Alexander Von Humboldt en 1880. Sus bajas temperaturas son
causadas por los vientos alisios que, al soplar paralelos a la costa de este a oeste fren-
te a Perd, Chile y Ecuador, desplazan las capas de agua calientes superficiales y pro-
vocan el afloramiento de las aguas profundas mucho mads frias.

24.4.5. Corrientes del Indico

Las corrientes del Indico tienen una circulacién similar a las del Atlantico y Pa-
cifico, pero con diferencias acusadas, principalmente por los monzones y la menor
extension de agua en el hemisferio norte. Durante el monzén del SW, en las proxi-
midades del Cabo Guardafui y al sur de la isla de Socotra, la Corriente de la Costa
Oriental de Africa, con direccion este, suele alcanzar los 7 nudos de velocidad; en
cambio, durante el monzén del NE, la corriente cambia el rumbo hacia el SW y solo
alcanza los 3 nudos. La distribucion de la costa meridional de Asia, la rotacidén de los
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vientos y las variaciones de temperatura con los monzones, dan lugar a un complejo
sistema de corrientes.

Durante los primeros meses del monzoén del NE, es decir, entre noviembre y ene-
ro, en el Océano Indico Norte la circulacién general, mar abierto, es de componente
oeste. En los meses finales, es decir, entre febrero, marzo y abril, la direccién de la
corriente comienza a invertirse poco a poco.

Corrientes del Indico (noviembre a marzo)

Durante el monzén del SW, es decir, de mayo a setiembre, las corrientes predo-
minantes en el Indico Norte son de componente este.

En el Indico Sur la circulacién es en el sentido antihorario. La corriente principal
que se mueve paralela al ecuador es la Corriente Ecuatorial del Indico, y a diferen-
cia de los otros océanos donde encontrdbamos dos corrientes ecuatoriales, norte y
sur, en éste s6lo hay una. Al acercarse a las costas africanas se divide en dos; la Co-
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rriente de Mozambique y la Corriente de la costa Oriental de Africa. La Corriente
de Mozambique se prolonga mds tarde con la Corriente de las Agujas, que bordea las
costas orientales de Africa del Sur y cuya velocidad puede alcanzar los 5 nudos. Por
el sur, el circuito se cierra con la Corriente del Antdrtico, la Corriente Occidental de
Australia y la Corriente del Alisio.

Corrientes del Indico (mayo a septiembre)

24.4.6. Corrientes del Mediterraneo

Parte de la Corriente de Portugal penetra en el Mediterrdneo, dando origen a una
corriente que rodea la costa africana hasta Cabo Bon y se dirige de aqui hacia Port
Said. La corriente general tuerce hacia el norte y completa la circulacion en el senti-
do antihorario, bordeando las costas septentrionales de Europa, al mismo tiempo que
crea pequeilas circulaciones en el sentido de las agujas del reloj en los diferentes ma-
res, Adridtico, Egeo, etc.
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La corriente de vuelta hacia el oeste se realiza, a cierta profundidad, a través del es-
trecho de Gibraltar.El fendmeno se explica de la forma siguiente: en el Mediterrdneo la
evaporacion es muy grande y el agua que aporta el caudal de los rios no es suficiente
como para mantener el nivel del mar. Esto se compensa con agua del Atldntico que en-
tra por el estrecho. La configuracion de la costa hace que la corriente se mantenga pe-
gada a ella y que la circulacién sea en sentido contrario a las agujas del reloj; sin em-
bargo, el efecto de Coriolis tendria que haber desviado hacia el sur a la corriente y el
circuito debiera haber sido horario. El agua superficial se vuelve mds densa al sufrir una
gran evaporacion y se hunde, cruzando el estrecho hacia el Atldntico.

24.4.7. Corrientes del Cantabrico

Las corrientes superficiales en el Golfo de Vizcaya se puede decir que son varia-
bles, tanto en intensidad como en direccién, dependiendo basicamente de los vientos
que hayan soplado en el Atlantico occidental los dias precedentes. De cualquier for-
ma, una rama de la Corriente del Golfo gira antes de llegar a las Islas Britdnicas
orientdndose hacia el SE, al principio, girando hacia el SW y penetrando el Golfo de
Vizcaya, para finalmente dirigirse el oeste en el Cantdbrico.

Cerca de la costa podemos distinguir, en invierno, una corriente que discurre ha-
cia el este, paralela a ella y que gira al norte al llegar a las costas francesas, y en ve-
rano, bdsicamente entre los meses de julio y octubre, otra corriente, también parale-
la a la costa. Ambas son de tipo oscilatorio, dependiendo de los vientos reinantes
aunque en los meses de julio y agosto suele predominar la direccidn oeste.
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25.1. EL NINO. OSCILACION DEL SUR

Se trata de un espectacular fendémeno océano/meteoroldgico que se desarrolla en
el Pacifico, la mayoria de las veces en las costas del Perti. Va acompanado de un as-
censo importante en las temperaturas del agua del mar en el Pacifico central y orien-
tal y da lugar a cambios bruscos en el tiempo y en el clima, en esa zona y en distin-
tas regiones del mundo.

Los pescadores peruanos del puerto de Paita ya en el siglo XIX llamaban «Co-
rriente del Nifio», por aparecer todos los afios en Navidad, a una corriente de agua
caliente, la Contracorriente Ecuatorial, que eleva 1 o0 2° C la temperatura del mar en
las costas de Ecuador y Pert.

Esta corriente cdlida avanza hacia el sur, y al desplazar el agua fria, empobrece
el afloramiento de nutrientes y la pesca es menor. El agua fria es rica en nutrientes,
fosfatos y nitratos bdsicamente, y éstos son los alimentos del fitoplancton. Los ban-
cos de anchoas del caladero de Pert, una de las regiones pesqueras méas extensas del
mundo, se mantienen gracias a este fitoplancton. Cuando el agua caliente avanza, el
agua fria es desplazada y la pesca disminuye. Este calentamiento suele llegar hasta
el norte del Pertl y desaparece en marzo o abril. Extraordinariamente, este calenta-
miento se extiende en el espacio y en el tiempo mds alld de estos limites. La tempe-
ratura de la mar sube a lo largo de toda la costa de Pert, y en la parte central y orien-
tal del Pacifico con mucha mds fuerza (en el Nifio de1982/83 subié mds de 7° C), y
se mantiene asi durante un afio o més.

Estos dltimos episodios que no tienen una intensidad ni frecuencia determinada
ya que pueden variar entre 3 y 8 afios, son los que hoy en dia se conocen como Co-
rriente del Nifio, diferencidndolos del calentamiento mas suave que se produce
anualmente en Navidad.

Las manifestaciones de este fendmeno en el siglo XX han ocurrido los afios si-
guientes: 1906/7, 1911, 1918, 1925/26, 1929, 1932, 1939, 1941, 1943, 1951, 1953,
1957/58, 1965, 1972/73,1976/77, 1982/83, 1987, 1991/92 y 1997/1998.
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El afio 1924 el meteordlogo Sir Gilbert Walker! plante6 una teoria que denomi-
no6 «Oscilacion del Sur», con estas palabras: «Cuando la presion sube en el sistema
de altas presiones centrado en la Isla de Pascua, desciende en el sistema de bajas pre-
siones situado sobre Indonesia y el norte de Australia, y viceversa». Para cuantificar
el fendmeno, Walker defini6 lo que llamé el «indice de oscilacion Meridional» como
la diferencia de presion entre el Pacifico Occidental y el Pacifico Oriental, tomando
la Isla de Pascua, o a la estacién meteoroldgica de la isla de Tahiti, y a la estacion de
la ciudad australiana de Darwin como puntos de referencia. El indice es positivo
cuando la diferencia de presion entre ambos puntos es mds alta que lo normal, y ne-
gativo cuando es inferior a lo habitual. Aunque se desconocen las causas que origi-

' Sir Gilbert Walker: matemadtico de la Universidad de Cambridge nombrado Director General de
Observatorios de la India en 1904 se interesé en diferentes estudios: electromagnetismo, juegos,
deportes, el vuelo de los pdjaros, el boomerang (proyectiles primitivos), la misica, etc.
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nan la Oscilacion del Sur, se sabe que van asociadas a grandes desviaciones de las
condiciones normales de temperatura y precipitaciones.

Para situarnos en la zona, debemos saber que el Anticiclon del Sur, centrado en
la Isla de Pascua, se caracteriza por una oscilacion estacional pequefia y grandes va-
riaciones interanuales. Sin embargo, la Baja de Indonesia, situada sobre la mayor
zona de agua cdlida de la Tierra, tiene una amplia variacién estacional en base a mo-
vimientos norte-sur. Es decir, que la circulacién atmosférica del hemisferio norte estd
dominada por sucesos estacionales, mientras que en el hemisferio sur predominan los
cambios interanuales. La Oscilacién del Sur une estos dos regimenes, estableciendo
«un todo» de variabilidad atmosférica.
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El meteorélogo Jacob Bjerknes (Estocolmo 2/11/1897- Los Angeles 7/7/1975),
uno de los fundadores de la Escuela de Bergen y de lo que se considera la nueva me-
teorologia, desde finales de los afios 50 y hasta su muerte se dedicé al estudio de la
interaccién de la atmdsfera y el océano, primero con el estudio del calentamiento en
el Océano Atlantico, y mds tarde en el Pacifico. Bjerknes descubri6 que el Nifio no
es un fenémeno confinado a las costas peruanas, sino a todo el Pacifico tropical ,y
establecio la conexion entre el fendmeno del Niflo, es decir, el calentamiento del océ-
ano, y la Oscilacion del Sur descubierta por Gilbert Walter en los afios veinte, se did
cuenta de que el Nifio estaba asociado a un indice bajo de la Oscilacién del Sur, y que
el fenémeno se inicia cuando el indice comienza a descender desde un valor alto nor-
mal, y alcanza su maxima intensidad cuando el indice llega a su valor minimo.

390



Cuando la diferencia de presion entre el Anticiclon del Sur y la Baja Indonesia
es alta, del Anticiclon del Sur soplan a lo largo del ecuador vientos superficiales de
componente Este, hacia Indonesia, (los alisios), creando la Corriente Ecuatorial del
sur, que transporta agua de Este a Oeste. Las aguas de esta corriente, expuesta conti-
nuamente a la incidencia del Sol tropical, hacen que se produzca una acumulacién de
agua y calor en el Pacifico occidental, al mismo tiempo que mantiene templadas las
del Pacifico Oriental al extraer de ellas también su calor.

Bjerknes observé que la relacién entre el océano y la atmésfera recordaba la re-
lacion entre el huevo y la gallina razondndolo de la siguiente forma: Para que los ali-
sios soplen, es necesaria la diferencia de presion generada por las aguas templadas
del Pacifico Oriental y las cdlidas del Pacifico Occidental, y al mismo tiempo, para
que las aguas del Pacifico Oriental sean templadas y las del Pacifico Occidental ca-
lidas es necesaria la presencia de los intensos alisios.

Cuando el alisio, cdlido y himedo, alcanza la Baja Indonesia, se encuentra con
los vientos superficiales del oeste (ponientes) de esa zona: el aire caliente se ve obli-
gado a ascender, la humedad se condensa, se forman grandes nubes y éstas arrojan
abundantes precipitaciones. El aire, ya sin humedad y frio, avanza hacia el este por
la alta troposfera, entre 9 y 12 kilémetros de altura, y desciende sobre el Pacifico
Ecuatorial Central y Oriental, cerrando el ciclo y dando lugar a un tiempo seco y so-
leado.

Al mismo tiempo se produce una elevacién del nivel del mar y un ahondamien-
to de la termoclina, intervalo de separacion entre la capa de agua cdlida y superficial
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y las capas subyacentes mds frias, hasta una profundidad de 200 metros, causado por
la acumulacién del agua caliente.

Durante El Nifio, la diferencia de presion entre el Anticiclén del sur y la Baja de
Indonesia se hace tan pequena que los alisios practicamente desaparecen en el Paci-
fico Occidental. La Zona de Convergencia Intertropical se traslada hacia el sur, has-
ta casi los 07° de latitud. El anticiclén del Pacifico sur se debilita, y se repliega sobre
regiones subtropicales del Pacifico suroriental o frente a las costas chilenas. Simul-
taneamente, el anticiclon situado al suroeste de Australia se coloca sobre Australia,
intensificdndose, y dando lugar a intensas sequias. ;Qué sucede entonces? Las aguas
célidas comienzan a extenderse cada vez mds hacia el Este, y al mismo tiempo los
vientos de poniente, originados por la Baja de Indonesia, también van ocupando mds
zona sobre el Pacifico Central y Oriental. La convergencia de aire en superficie y su
elevacion consiguiente dan lugar a que sobre estas regiones, normalmente secas, se
produzca mucha nubosidad y abundantes lluvias, extendiéndose en casos extremo,
hasta las costas de América del sur.

Al trasladarse el agua caliente hacia el Este, aparecen unas ondas subsuperficia-
les, llamadas «ondas Kelvin», que se propagan a lo largo de todo el Pacifico. Estas
ondas presentan una velocidad aproximada de tres metros por segundo, por lo que
tardan en cruzarlo aproximadamente dos meses, realizando un drenaje de las aguas
del Pacifico Occidental. Poco a poco, el nivel del mar en el Pacifico Oriental va su-
biendo, y la termoclina, que frente a las costas del Perd suele estar normalmente a
unos 50 metros, se hunde, el agua fria no aflora y desaparece la pesca.
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El episodio frio, es decir, el efecto opuesto, que viene denominandose el «Anti
Nifio» o «La Nifia», se produce cuando el indice de Oscilacién Meridional aumenta,
es decir, se hace positivo. Es el enfriamiento anémalo de las aguas superficiales del
Pacifico Ecuatorial, central y oriental que normalmente tienen un valor aproximado
de 25°C y que durante la Nifia disminuye hasta 23°C y 22°C, extendiéndose estas
aguas mds frias sobre una franja, entre el Ecuador y los 10° de latitud, desde las cos-
tas americanas hasta los 180° de longitud. Su efecto sobre el tiempo en otros lugares
del globo es igualmente importante.

Roger B. Lukas, del departamento de Oceanografia de la Universidad de Hawai
en Manoa, reflexiona sobre la posibilidad de que este fendmeno no se base en valo-
res medios estacionales, sino en ciclos cortos de una semana aproximadamente De
acuerdo con su teoria, el Nifio se formaria por fuertes vientos del Oeste, de alrede-
dor de una semana de duracién, soplando sobre un drea de algunos cientos de kil6-
metros en el Pacifico Occidental. Estos vientos estarian generados por los ciclones
tropicales.

Durante los primeros meses del afio, los tifones en el Pacifico Occidental se for-
man tanto en el hemisferio norte como en el hemisferio sur, en latitudes préximas
al ecuador. Los vientos ocasionados por estos tifones, en su lado que da al ecuador,
son de componente oeste, y son estos vientos quienes dan lugar a la formacién de
las ondas Kelvin, que a su vez fuerzan a las aguas célidas almacenadas en el Pacifi-
co Occidental a trasladarse hacia el este, provocando su acumulacion en el Pacifico
Central.

Durante los meses de junio, julio y agosto, la ITCZ se traslada hacia el Pacifico
Norte y da lugar a que los ciclones se formen en latitudes demasiado altas para que
sus vientos generen las ondas Kelvin. En septiembre, la ITCZ se traslada de nuevo
hacia el sur, moviéndose sobre aguas cada vez mds calientes que la intensifican, y da
origen a que de nuevo se formen ciclones tropicales en latitudes bajas. El agua ca-
liente es impulsada de nuevo hacia el este, y esto facilita la formacién de otros ci-
clones, también mucho mds al este que de ordinario.

De acuerdo con esta teoria no se necesita ninguna intensificacion previa de los
alisios, siendo los fuertes vientos del oeste, provocados por los tifones, trascenden-
tales en la iniciacién y mantenimiento del Nifio.

Existe una teoria que piensa que la causa inicial del Nifio puede ser debida a la
actividad volcénica. Segtin este estudio, el Nifio ocurre en los tres primeros afios des-
pués de una gran erupcién volcanica tropical. Las cenizas liberadas por el volcédn a
la atmosfera reflejan los rayos solares, y la troposfera se enfria algunas décimas de
grado, pero no de una forma regular pues el Pacifico tropical sufre una pequeia ele-
vacion de la temperatura, que es la causa o inicio del Nifio.

Otra teoria similar piensa que la actividad volcénica en el océano Pacifico apor-
ta grandes cantidades de magma submarino en ciertas regiones, que producen un ca-
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lentamiento de sus aguas. Estas aguas son mds tarde transportadas a capas superio-
res, generando diferencias térmicas en regiones subsuperficiales o superficiales, que
alteran los campos de presion y comienza el proceso.

Existen finalmente estudios para asociarlo con la actividad del Sol. Al comparar
los afios que ocurri6 el fendmeno del Nifio con el nimero de manchas solares, se ha
comprobado que los sucesos corresponden no con las manchas sino con los periodos
de minima actividad Solar. Este fendmeno seria entonces el resultado de la relacion
entre el Sol y la Tierra.
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25.2. NAO. LA OSCILACION DEL ATLANTICO NORTE

Es un fenémeno océano meteorolégico, similar al Nifio, que se desarrolla en el
Atlantico Norte. Los centros béricos que se relacionan en este caso son, el anticiclon
de las Azores y el minimo de Islandia. Sus variaciones conjuntas constituyen lo que
conocemos como Oscilacidn del Atldntico Norte.

La fase positiva ocurre en invierno, cuando las presiones en el anticiclon de las
Azores son mas altas que la media, mientras que en el minimo de Islandia son més
bajas de lo normal, desplazdndose ambos centros hacia el norte. Esta mayor diferen-
cia de presion da lugar a una intensificacion de los vientos de poniente entre las lati-
tudes 50 y 60° norte. El nimero de borrascas en el Atldntico se incrementa, y asi-
mismo su fuerza. Las borrascas se mueven sobre trayectorias mds al norte, lo que
provoca unos inviernos en Europa més himedos y calurosos y unos inviernos secos
y frios en el norte de Canadd y Groenlandia. Las condiciones en la costa oriental de
EEUU son hiimedas y suaves. La sequia impera en el Mediterrdneo.

Numerosas y fuertes borrascas cruzando el Atlantico Norte

Pocas y menos profundas bajas presiones cruzando el Atlantico Norte
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La fase negativa se produce cuando la diferencia de presion entre el anticiclon de
las Azores y el minimo de Islandia se hace menor de lo normal, es decir, cuando el
anticiclon de las Azores y el minimo de Islandia se debilitan y se mueven hacia el sur.
Entonces sucede que los vientos de poniente son mds débiles, y transportan menos
humedad y calor al norte de Europa. El Mediterrdneo, por el contrario, se beneficia
de un tiempo menos seco, y el nordeste de EEUU conoce inviernos mds suaves y se-
cos de lo normal.

Conclusiones:

La Oscilacién del Atlantico Norte es la forma mds grande de variabilidad dina-
mica en el sector del Atldntico Norte y, posiblemente, de todo el hemisferio norte.
Sus impactos alcanzan desde la atmdsfera superior hasta el fondo del océano, y sus
efectos se extienden desde América a Asia, pasando por Europa. La dindmica de la
NAO no estd totalmente comprendida, particularmente con el océano, la Tierra o los
cambios en los hielos, que necesitan mds estudios.

Algunos cientificos argumentan que la NAO estd fuertemente asociada a la es-
tratosfera, y que tendrd una significante influencia en el «calentamiento global». Se
ha sugerido también que la temperatura del océano tropical puede influir en las fases
de la NAO. Es improbable que se pueda predecir la NAO con la misma exactitud que
con el Nifio hoy en dfa.
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26.1. CLASIFICACION Y PROCESO DE FORMACION

El hielo, dependiendo de su procedencia, puede ser de origen marino, terrestre o
fluvial.

Rio Hudson helado

El hielo en la mar comienza a formarse en aguas poco profundas cercanas a la
costa, sobre bajos o sobre bahias pequefias de poca profundidad. Generalmente su
formacidn se inicia en el fondo, para continuar hacia la superficie y mds tarde, por
efecto del viento, ir extendiéndose hacia alta mar, dando comienzo la segunda fase
de su proceso y la mds peligrosa para la navegacion, al ir a la deriva ,arrastrado tan-
to por los vientos reinantes como por las corrientes.

Generalmente comienza formdndose pequeios fragmentos, ice cakes, menores
de 20 metros. Los trozos pequefios se suelen concentrar en formas circulares, y sue-
len mostrar sus extremos elevados y fragmentados, pancake ice (hasta 3 m de dia-
metro y 10 cm de espesor). En las primeras 24 horas pueden llegar a alcanzar entre
6y 10 centimetros, para luego ir creciendo, hasta llegar a los 2 metros al final del pri-
mer invierno. Cuando el hielo marino estd unido a la costa se le llama fast ice, hielo
firme ,y cuando flota libremente drift ice, hielo a la deriva.
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Al ir disminuyendo la temperatura del agua del mar, la densidad va aumentando
y el volumen disminuyendo, hasta que finalmente se alcanza el punto de congelacion.
La temperatura de congelacién depende de la salinidad, por lo que, cuanto més sal
contenga el agua menor debe ser la temperatura para que se congele. Por debajo de
—8,2°C, algunas sales se precipitan y se forman cristales de hielo puro del Continente.

El hielo de origen terrestre, puede ser de origen continental como los icebergs del
Artico, que proceden de las costas de Groenlandia o del Continente Antértico o gla-
ciar Ice Shelf. Su densidad depende de la cantidad de aire atrapado en su interior, y
su color varia desde el azulado o el verdoso hasta el blanco, siendo tanto mas blanco
cuanto mayor es la cantidad de aire que contiene. La profundidad que puede tener de-
bajo de la superficie depende de la edad del iceberg y del tipo.

Imagen difundida por la NASA tomada por el satélite ENVISAT en la que se mues-

tra la costa Scott de la Antartica con el «glaciar David» que nace en el monte Joyce

de 1.831 m de altura y que entra en el océano sin romperse formando una larga len-

gua de hielo, que lleva el nombre de «Drygalski Ice Tongue» y que ahora se ve ame-
nazada por el Iceberg B-15A que se le esta aproximando
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El proceso de formacion de los icebergs es similar en ambos polos. Se trata de
una lenta transformacion en tierra firme, donde, al cabo de varios meses, la nieve
blanda caida sobre el suelo se va transformando en una capa granulosa, con muy
poco aire en su interior y muy compacta. Con el transcurso de los afios, esta capa se
va endureciendo bajo la presion de las capas superiores y se va convirtiendo en un
glaciar. La lengua es la parte de un glaciar que desciende hacia la mar a una veloci-
dad aproximada de entre dos y cinco metros diarios, empujada por su propia masa.

Dado que las capas profundas se mueven mas despacio que las superiores a cau-
sa de su rozamiento, el flujo de la superficie helada llega antes al mar, donde forma
enormes masas todavia unidas a tierra que, tarde o temprano, acaban por despren-
derse (calving) (desprendimiento). Este fendmeno puede durar 10, 20 o mds afios, y
da lugar tanto a enormes bloques como a fragmentos, de dimensiones muy pequefias
pero cortantes como el filo de un cuchillo, llamados «growler» (grufiones).

En los dltimos afios, en la Antértida se han desprendidos hielos como el B-10 que
después de moverse durante varios afios sin un rumbo fijo en torno al polo Sur, en
1995, debido a la accién combinada de las corrientes y los viento, se rompid en dos
trozos, uno de los cuales, el B-10?, alcanz6 77 kilémetros de largo y 38 de ancho.

Cuando un iceberg supera los 15 o 16 kilémetros de largo, es registrado por el
Nacional Ice Center (NIC), que le asigna una letra, A,B,C o D en funcién del cua-
drante antdrtico en el que ha sido avistado, y un nimero, correspondiente a la canti-
dad de icebergs ya localizados en la zona.

A =de 0 a90°W ( Bellighausen /Weddelll Sea).

B =de 90°W a 180° (Amundsen/Eastern Ross Sea).
C =de 180 a 90°E ( Western Ross Sea/ Wilkesland).
D =de 90°E a 0° ( Amery/ Eastern Weddell Sea).

Los icebergs constituyen un peligro enorme para la navegacién y el principal mo-
tivo es que mas del 80% de su masa se encuentra bajo la superficie del agua y, por lo
tanto, no resulta visible. Para obtener unas dimensiones aproximadas de la parte su-
mergida es necesario multiplicar por siete la masa que asoma fuera del agua y, ain
asi, es recomendable mantenerse a una distancia prudencial, ya que nos podemos en-
contrar con protuberancias o salientes irregulares.

La desproporcién entre la parte sumergida y la visible se debe a la estructura in-
terna del iceberg. Mientras que la capa superficial, de formacién més reciente, es re-
lativamente blanda, el niicleo interno contiene hielo que se ha visto sometido a la
fuerte compresion de las capas superiores. Al ser mas denso (0,9 gr/cm® frente a los
0,8 gr/cm® de los estratos mds jovenes) y casi sin aire, este hielo resulta mds pesado
y mantiene bajo la superficie la mayor parte del iceberg.

Los icebergs mds viejos son los ejemplares mds extrafios y hermosos, ya que pre-
sentan picos, grutas, agujeros, etc., y los mds peligrosos, por su mayor inestabilidad,
que provoca vuelcos repentinos.
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El color azul, tipico de los icebergs del norte, se debe probablemente a un pro-
ceso de cristalizacion interno, que provoca la expulsion del aire a través de los poros
del hielo.

Las manchas que dan un aspecto acebrado a los icebergs septentrionales son con-
secuencia de los restos de piedras de los glaciares (morrenas), que son atrapadas en
el fondo de las lenguas de hielo y son arrastradas hacia la mar. Cuando el iceberg, ya
viejo, comienza a volcarse debido a la erosidn, estos restos emergen a la superficie.

Recientes estudios sobre el color verde de los icebergs avistados, en alguna
ocasion, en los mares de la Antdrtida, revelan que el hielo verde es, en realidad,
completamente incoloro. El tinico material presente en el interior de estos icebergs
proviene del fondo del mar. Segin Kipfstul, debido a las corrientes marinas, el
agua mds salada, que se encuentra abajo, se desplaza hacia arriba, arrastrando con-
sigo los sedimentos, tanto vegetales como inorganicos, presentes en el fondo ma-
rino. Estos sedimentos quedan atrapados por el hielo, que se forma bajo la banqui-
sa, es decir, la capa de la que se desprenderdn los icebergs. Este estrato, en continuo
crecimiento, puede llegar a sobrepasar los dos metros de espesor y extenderse has-
ta mds de 50 km de la costa, siempre unido a tierra. Cuando el banco de hielo co-
mienza a fragmentarse, los icebergs, enriquecidos con los sedimentos, flotan nor-
malmente, sin que nada se note. Sin embargo, cuando vuelcan, afloran los matices
verdes.

Deriva de los icebergs desde la costa oeste de Groenlandia
hacia los grandes bancos de Terranova
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Con una temperatura interna entre —15 y —20°C, y un escaso porcentaje de su-
perficie expuesto al exterior, los icebergs navegan en contra del viento, impulsados
por las corrientes marinas.

26.2. DISPOSICIONES DEL SOLAS SOBRE HIELOS

Laregla 2 del Capitulo V del SOLAS (Mensajes de peligro), que ha sido vista en
el tema de los ciclones. Debera tenerse en cuenta cuando se navegue en zonas de hie-
los y sus disposiciones seguidas escrupulosamente.

Cuando se envie una «notificacion» sobre icebergs, es vital la siguiente infor-
macion:

— Nombre del barco y numeral.

— Fecha y hora en el que el iceberg fue avistado.

— Meétodo de observacion (visual, radar o ambos).

— Nimero de icebergs avistados.

— Posicién del iceberg (latitud y longitud).

— Tamafio (de acuerdo a la tabla 1).

Virgen del Cabo y Virgen del Camino
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— Forma. Béasicamente los icebergs pueden dividirse respecto a sus formas en
dos categorfas. Tabulares y no tabulares.
Un iceberg tabular tiene su parte superior lisa y sus costados muy verticales.
Formas no tabulares pueden ser en forma de cimas montafiosas, en forma de
cupula, etc.

Otra informacidn adicional es también muy valiosa:

— Dimensiones del iceberg.

— Velocidad del iceberg.

— Profundidad del iceberg (si se conoce).

— Temperatura del agua del mar (en grados centigrados).
— Altura (m) y periodo (s) de las olas.

— Concentracidn de hielos.

— Espesor de los hielos.

— Posicién del barco.

— Rumbo y velocidad del barco.

Tipo de boletines y cartas emitidos por el International Ice Patrol

MSGID/CSAT/SAFETYNET/INITIAL//

ADDR/CCOD/1 : 31 : 04 : 01 : 00/AOW/IIP//

TEXT/BEGIN

SUBJ: INTERNATIONAL ICE PATROL (IIP) BULLETIN SECURITE

1. 21 APR 98 0000 UTC INTERNATIONAL ICE PATROL (IIP) BULLETIN. REPORT
PSOTION AND TIME OF ALL ICE SIGHTED TO COMINTICEPAT VIA CG
COMMUNICATIONS STATION NMF, NMN, INMARSAT CODE 42, AND ANY CANADIAN
COAST GUARD RADIQ STATION. ALL SHIPS ARE REQUESTED TO MAKE UNCLASSIFIED
SEA SURFACE TEMPERATURE AND WEATHER REPORTS TO COMINTICEPAT EVERY SIX
HOURS WHEN WITHIN THE LATITUDES OD 40N AND 52W AND LONGITUDES 39W AND
57W. IT IS NOT NECESSARY TO MAKE THESE REPORTS IF A ROUTINE WEATHER
REPORT IS MADE TO METEO WASHINTONG DC. ALL MARINERS ARE URGED TO USE
EXTREME CAUTION WHEN TRANSITING NEAR THE GRAND BANKS SINCE ICE MAY BE
IN THE AREA. THIS BULLETIN IS ALSO LOCATED ON OUR WWW SITE AT THE
FOLLOWING ADDRESS:; WWW.RDC.USCG.MIL/IIPPAGES/IIPRODS.HTML

2. ESTIMATED LIMIT OF ALL KNOWN ICE; FROM THE NEWFOUNDLAND COAST NEAR
4649N 541LW TO 545N 5245 TO 4600N 4630W TO 4830N 4345W TO 4900N 4345W
TO 5200N 4730W TO S5800N 5700W THEN EASTWARD. THE ICEBERG LIMIT NORTH
OF 52N IS OBTAINED FROM CANADIAN ICE SERVICE, OTTAWA CANADA.

3. ESTIMATED SEA ICE LIMIT: FROM THE NEWFOUNDLAND COAST NEAR 4840N
5300W TO 4900N 4935W TO 5135N 5020W TO 5210N 5210W THEN NORTHWESTWARD
SERVICE, OTTAWA CANADA.

4. THERE ARE MANY ICEBERGS AND GROWLERS NORTH OF 4730N AND WEST OF
4730W WITHIN THE LIMIT OF ALL KNOWN ICE.

END//

BT.

Velocidad en las proximidades de hielos
Laregla 7 del Capitulo V del SOLAS dice:

«El capitdn de todo buque al que se le haya informado de la presencia de hielos,
en la derrota que el buque sigue o cerca de ésta, estd obligado durante la noche a na-
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vegar a una velocidad moderada o a modificar su derrota para distanciarse de la zona
peligrosa.»

Navegando entre hielos

Limites de los hielos

Atldntico Norte. Entre los meses de abril y agosto es cuando se observan el ma-
yor nimero de hielos flotantes en el Atldntico Norte, pudiendo alcanzar las latitudes
de los 39°N aunque no es frecuente ,pues para ello deben adentrarse en la corriente
calida del Gulf Stream La informacién sobre el limite de los hielos es dada por los
Pilot Charts para cada mes del afio.

Antdrtida. Los hielos alrededor de la Antartida pueden tomar cualquier direccion,
aunque principalmente son desplazados por las corrientes de las Malvinas, de Ben-
guela y las de Australia.

En este hemisferio, los icebergs han alcanzado latitudes mucho mds bajas, 27°S
en el Atlantico, siendo a la altura del Cabo de Hornos y las proximidades de las Mal-
vinas las zonas donde més abundan. En el Océano Indico y en el Océano Pacifico los
icebergs pocas veces cruzan hacia el norte del paralelo 40°S.
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26.3. TERMINOLOGIA DE HIELOS

Existe una terminologia de hielos, coordinada por la WMO (World Meteorolo-
gical Organization) y aceptada internacionalmente para indicar la forma y condicion
de los hielos que se muestra a continuacion.

26.3.1. Terminologia general

Los siguientes términos son los mds cominmente usados en la preparacion de los
mapas de hielos.

Hielos marinos

— New: Término general para indicar una formacién de hielo reciente que in-
cluye los siguientes tipos: frazil ice, grease ice, slush 'y shuga. Estos tipos de
hielos estdn compuestos de cristales de hielo débilmente unidos y solo ad-
quieren una forma definitiva cuando estdn a flote.

— Grey: Hielo de 10 a 15 cm de espesor. Menos eldstico que los nilas (delgada
corteza eldstica de hielo, que se comba facilmente por efecto de las olas o bajo
presion y que se rompe con las olas). Generalmente con forma de balsa.

— Grey-white: Hielo joven de 15 a 30 cm de espesor. Bajo presion, toma més
forma rugosa que de balsa.

— Thin first-year: Hielo de un afio de 30 a 70 cm de espesor.

— Medium first-year: Hielo de un afio de 70 a 120 cm de espesor.
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— Thick first-year: Hielo de un afio de més de 120 cm de espesor.

— Old ice: Hielo marino que se ha mantenido sin derretirse al menos un aflo. Sus
formas son generalmente mds suaves que las de un first-year. Pueden ser sub-
divididos en second-year ice y multi-year ice.

— Second-year ice: Hielo viejo que ha sobrevivido solo el derretimiento de un
verano.

— Multi-year ice: Hielo viejo que ha sobrevivido el derretimiento de, al menos,
dos veranos.

— Bergy bit: Trozo de hielo flotante grande, procedente de glacial, que sobre-
sale entre 1 y 5 metros por encima del agua y con una extension entre 100 y
300 m2.

— Floes: Cualquier trozo de hielo relativamente plano cuyas dimensiones hori-
zontales oscilan entre 20 m y 10 km o més. Se subdividen en small (20 a
100 m), médium (100 a 500 m), big (500 a 2.000 m), vast (2 a 10 km) y giant
(mayores de 10 km).

— Hummock: Monticulo de hielo fragmentado que surge hacia arriba por pre-
sién de los hielos que lo rodean.

— Floeberg: Trozo de hielo marino formado por un hummock o grupo de hum-
mocks soldados y aislados de cualquier otra formacién de hielos.

— Growler: Trozo de hielo mds pequeno que el Bergy bit y floeberg, casi siem-
pre transparente, pero que a veces presenta un color verdoso. Sobresale me-
nos de 1 m sobre el agua y ocupa una extension de no mds de 20 m?. Peligro-
so para la navegacion.

— Iceberg: Gran masa de hielo de formas muy variadas que emerge mas de 5 m
sobre el nivel del mar, desprendido de un glaciar.

Hielos de lagos

— New: Hielo formado recientemente, de espesor menor de 5 cm.

— Thin: Hielo de colores distintos, de 5 a 15 cm de espesor.

— Medium: Desarrollo posterior de floes o fast ice (hielo que permanence fijo a
lo largo de la costa en la posicién en que originariamente se formd), de 15 a
30 cm de espesor.

— Thick: Hielo de 30 a 70 cm de espesor.

— Very Thick: Floes o fast ice de 70 cm de espesor o mds.

Formacion de hielos

— Ice drift (Hielos a la deriva): Arrastrados por la combinacion de la accion del
viento y las corrientes. Se indican en unidades de kilémetros por dia. Los tér-
minos usados son descriptivos: lento, moderado, rdpido y variable.

— Ice growth: Causados por la congelacion del agua por el viento frio, su canti-
dad depende de la temperatura del aire, de la condicién del viento y de la sa-
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linidad del agua. Los términos usados son también descriptivos: escaso, poco
o ligero, moderado y rapido.

— Ice melt: Causados por el derretimiento del hielo por el agua o por un viento
calido. Los términos usados son descriptivos: despacio o suave, moderado y
rapido.

— Ice pressure: Causados por la unién de ice-floes bajo la influencia del viento
y las corrientes, dando lugar a distintas formas. El conjunto se abre y se cie-
rra como un acordedn, fracciondndose el hielo por compresién, y montdndo-
se los trozos menores sobre los de gran extension y poca altura. Los términos
usados para describirlos son descriptivos: ligeros, moderados y fuertes.

Concentraciones de hielos
La razén se expresa en décimas partes de agua cubierta por hielos.

— Ice free: Libre de hielos.

— Open water: Un rea extensa de agues navegables con presencia de pequefias
concentraciones de hielos menor de 1/10. Sin hielo de origen terrestre.

— Drift ice/Pack ice: Término usado en un sentido amplio, que incluye cual-
quier zona con hielos que no sean fast-ice (hielos firmes). No importa la for-
ma que tomen. Cuando las concentraciones son superiores a 7/10 el término
drift-ice suele ser sustituido por pack-ice.

— Very open drift: Término usado cuando la concentracién de hielos se encuen-
tra entre las proporciones de 1/10 y 3/10 y el agua domina sobre el hielo.

— Open drift: Hielo a flote cuya concentracion es entre 4/10 y 6/10, con muchos
leads (cualquier fractura o paso entre hielos a la deriva y hielos firmes, nave-
gable para barcos) y polynyas (cualquier forma no lineal abierta rodeada por
hielos).

— Close pack: Hielo a flote con una concentracion entre 7/10 y 8/10, compues-
to basicamente de floes.

— Very close pack: Hielo a flote con una concentracion entre 9/10 y menos de
10/10.

— Compact ice: Hielo flotante en una concentracion de 10/10 donde no se ve el
agua.

— Consolidated ice: Hielo flotante en concentracién 10/10 y donde los floes es-
tdn unidos por congelacion.

Distribucion de los hielos

Los siguientes términos son los usados en los mensajes y prondsticos de hielos
para describir la distribucién de los hielos en un drea determinada.

— Ice cake: Cualquier trozo de hielo relativamente plano de menos de 20 m de
lado.
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— Ice Openings: «escombros», acumulaciones de hielo flotante de menos de
2 m de lado, procedentes de restos de otras formas de hielos.

— Crack: Cualquier fractura de hielo firme, hielo consolidado o floe en solitario.

— Strips: Area larga y estrecha de hielo a la deriva, de aproximadamente 1 km
o menos de ancho, generalmente compuesta por pequefios fragmentos sepa-
rados de la masa principal, que se mueve al unisono bajo la influencia del
viento, mar o corriente.

— Ice edge: El limite en un momento dado entre la mar libre y el hielo marino
de cualquier clase, esté firme o a la deriva. Puede ser llamado compactado o
difuso.

Concentracion y limite de los Iceberg

— Aislado (Isolated): No mds de un Iceberg por grado de latitud y longitud.

— Esparcidos (Scattered): De dos a cuatro icebergs por grado de latitud y lon-
gitud

— Muchos (Many): De cinco a diez icebergs por grado de latitud y longitud.

— Numerosos (Numerous): Més de 10 icebergs por grado de latitud y longitud.

— Limite conocido de los Iceberg (Limit of all known icebergs): Limite de ice-
bergs en un momento determinado entre aguas infestadas y aguas libres.

26.3.2. Simbolos de los hielos de mar

Linea A

Concentracion Total: Cantidad de hielo en un drea determinada expresada en dé-
cimas partes (en el ejemplo 9/10).
Linea B

Concentracion Parcial: Distribucién total del hielo expresado en décimas partes
y clasificado por su espesor. Comenzando el mds grueso por la izquierda y en el
ejemplo 1/10 el més grueso.

Linea C

Fase de su desarrollo: Tipo de hielo en cada grado, determinado por su edad.(1)
1/10 medium first-year ice, (5) 6/10 grey-white ice, (1) 2/10 new ice (7) Trazas de old
ice representado en el lado izquierdo (fuera del huevo).

Linea D

Tamaiio de los floes: Forma de hielo determinada por el tamafio del floe para
cada seccién. En el ejemplo «grandes floes» (5) de un afio y entre 70 y 120 cm de es-
pesor (1); «pequefios floes (3) de 15 a 30 cm de espesor (5); e indeterminada, cono-
cida o no forma de floes (x) de hielo nuevo (1).
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Nota: Cuando el tipo de hielo lleva asterisco (*) cualquier otro valor a su iz-
quierda se considera que también lleva asterisco.

Columna Descripcion
E Traza de hielo mds viejo y mds grueso que S, (Trace of ice thicker/older then S,)
F El més grueso (Thickest)
G El segundo mds grueso (Second thickest)
H El tercer més grueso (Third thickest)
I Grupos adicionales (Additional groups)

26.3.3. Simbolos de los hielos maritimos

Aguas abiertas (Open water)

ﬁ (Bergy water)

Hielo libre (Ice free)

g

Hielo firme (Fast ice)
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Fase de su desarrollo (S,S.5,5.5.S.)

Descripciéon Grosor Cédigo
Hielo Nuevo (New Ice) <10cm 1
Nilas; Ice Rind <10 cm 2
Hielo joven (Young Ice) 10-30 cm 3
Hielo gris (Grey Ice) 10-15 cm 4
Hielo gris-blanco (Grey-white Ice) 15-30 cm 5
Hielo de primer afio (First-year Ice) >30cm 6
Hielo de primer afio fino (Thin First-year Ice) 30-70 cm 7
Hielo de primer afio mediano (Medium First-year Ice) 70-120 cm 1
Hielo de primer afio grueso (Thick First-year Ice) > 120 cm 4
Hielo viejo (Old Ice) T
Hielo de segundo afio (Second-year) 8
Hielo de varios afios (Multi-year) 9
Hielo de origen terrestre (Ice of Land Origin) A
Indeterminado/desconocido (Undetermined/Unknown) X
Tamaiio del floe (F .F,F°)
Descripcion Grosor Codigo
Pan cake ice 0
Small ice cake; brash ice <2m 1
Ice cake 2-20m 2
Small floe 20-100m 3
Medium floe 100-500m 4
Big floe 500-2000m 5
Vast floe 2-10 km 6
Giant floe > 10 km 7
Fast Ice 8
Icebergs* 9
Indeterminado o desconocido X
Ice in strips Q)

*Ice of land origin.

411



26.3.4. Concentracion de hielos

412

< 1/10

1-3/10

4-6/10

7-8/10

9/10

9+/10

10/10

Aguas abiertas (Open Water)

Hielo a la deriva muy abierto (Very open drift)
Hielo suelto a la deriva (Open drift)

Hielos juntos (Close pack)

Hielos muy juntos (Very close pack)

Hielos muy juntos (Very close pack)

Hielos compactados/consolidados (Compact/Consolidated ice)



Codigo de colores de la concentracion de hielo maritimo WMO

Descripcion

Hielo libre (Ice Free)

< 1 Décima parte (Tenth Ice)

1-3 Décimas partes (Tenths Ice)

4-6 Décimas partes (Tenths Ice)

7-8 Décimas partes (Tenths Ice)

9-10 Décimas partes (Tenths Ice)

Hielo firme en estado no especificado de desarrollo
(Fast Ice of Unspecified Stage of Development)

2777 Hielo indefinido (Undefined Ice)

Opcional (Optional)

7 Décimas partes de hielo nuevo (Tenths New Ice)

9+/-10 Décimas partes de Nilas y hielo gris
(Tenths Nilas, Grey Ice) **

JEpE N | EE

Sin informacién Areas sin informacién
No Information (Areas for which no information is known are identified accordingly)

* El color estd basado en la concentracién del hielo.
** El color opcional que indica 9+/—10 décimas partes de nila o grey ice indica la altura del hie-
lo, principalmente sobre hielos fracturados (leads). No se usa para brash ice o ice cake o para
concentraciones menores de 9+ décimas.
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Codigo de colores para las fases de desarrollo WMO-Hielo marino

Descripcion Grosor

Libre de hielos (Ice Free)

Hielo en no especificada etapa de desarrollo (Aguas abiertas)
[Ice of Unspecified Stage of Development (open water)]

Hielo Nuevo (New Ice) <10cm
Hielo gris (Grey Ice) 10-15 cm
Hielo gris/blanco (Grey-White Ice) 15-30 cm
Hielo de primer afio (First-Year Ice) >30cm
Hielo de primer afio fino (Thin First-Year Ice) 30-70 cm
Hielo de primer afio mediano (Medium First-Year Ice) 70-120 cm
Hielo de primer afio grueso (Thick First-Year Ice) > 120 cm
Hielo viejo (Old Ice)

Hielo de segundo afio (Second-Year Ice)

Hielo de varios afos (Multi-Year Ice)

Hielo firme en un estado de desarrollo sin especificar
(Fast Ice of Unspecified Stage of Development)

2777 Hielo indefinido (Undefined Ice)

Hielo a la deriva de origen terrestre (Icebergs)
[Drifting Ice of Land Origin (Icebergs)]

IR EREN

Sin Areas sin informacién
informacién (Areas for which no information is known are identified accordingly)

* El color estd basado en la etapa de desarrollo del hielo predominante.
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DIRECCIONES METEOROLOGICAS

http://www.euskalmet.euskadi.net
http://www.geo-earth.com/
http://weather.noaa.gov/fax/otherfax.shtml
http://www.wetterzentrale.de/

http://weather.noaa.gov/fax/marine.shtml

Agencia Vasca de Meteorologia

Climate, Earthquakes, Foruns, Weather, etc.
Miscellaneous NWS Facsimile Charts
Wetterzentrale

Marine & Coastal Weather Services

http://hurricanetrackingsites.com/the-navy-site-httpnlmocnavymilhome I html/

http://www.meteo.fr/meteonet/
http://www.navegar.com/meteo/es/

http://weather.noaa.gov/fax/marine.shtml

http://www.courseaularge.com/
http://www.infomet.fcr.es/

http://www.aemet.es/es/portada

http://weather.uwyo.edu/upperair/sounding.html

http://www.oceanweather.com/data/index.html

http://www.sat.dundee.ac.uk /
http://visibleearth.nasa.gov/
http://www.eumetsat.de/en/index .html

http://rsd.gsfc.nasa.gov/goes/

http://www.osei.noaa.gov/Events/Tropical/Atlantic/

http://www.wmo.int/pages/index_en.html

http://science.nasa.gov/Real Time/J Track/eos.html

Naval Atlantic Meteorology and
Oceanography Center

Meteo France
Navegar.com

Marine & Coastal Weather Services
(NOAA)

Sail online

INFOMET

Agencia Estatal de Meteorologia
Atmospheric Soundings (Wyoming)
Mapa de olas de todo el mundo
Dundee Satellite Receiving Station
Visible Earth (NASA)

EUMETSAT

GOES Project Science (NOAA)

National Oceanic and Atmospheric
Administration

World Meteorological Organization

Nasa’s J.Track Earth Observatory

417



http://www.noaa.gov/ NOAA Home Page

http://www.noaanews.noaa.gov/ NOAA News Online
http://www.osei.noaa.gov/ Operational Significant Event Imagery
http://www.ssd.noaa.gov/ Satellite Services Division (NOAA)
http://www.nws.noaa.gov/ National Weather Services (NOAA)
http://www7300.nrlssc.navy.mil/altimetry/ The Real Time Ocean Environmet
http://www.meto.gov.uk/ Met Office homepage

http://earthobservatory.nasa.gov/NaturalHazards/ Natural Hazards (Heartz Observatory)
http://www.esa.int/export/esaCP/index .html ESA Portal

http://www.shom.fr/ Servicio Hidrografico y Oceanogréfico de
la Marina (Francia)

http://www.visibleearth.nasa.gov/ NASA’s Visible Earth

http://www.rap.ucar.edu/weather/surface/snowNESDISnh.gif
Snow cover analysis

http://www.meto.gov.uk/weather/satellite/index.html Met Office Satellite imagery
http://www.snow-forecast.com/resorts/Everest.0to3top.php

Mount Everest Weather
(SNOW FORECAST.COM)

http://www.users.zetnet.co.uk/tempusfugit/marine/gmdss.htm#metarea2

MARINE FORECASTS AND
WARNINGS ISSUED WITHIN THE
GMDSS AND SELECTION OF OTHER
USEFUL LINKS TO MET
INFORMATION FOR THE MARINER

http://www.cazatormentas.net/satweter.html
http://www.azti.es Fundacién Azti

http://www.esa.int/esaEO/SEMOZVY5DSE_index_0.html
ESA - Observing the Earth

http://ice-glaces.ec.gc.ca/App/WsvPageDsp.cfm?ID=1&Lang=eng
Canadian Ice Service

http://www.uscg.mil/lantarea/iip/General/products.shtml
United States Coast Guard
(International Ice Patrol)
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FWOC Northwood radio-fax schedule for the North Atlantic and Mediterranean

> Marine Forecast page > Gulf Broadcast

RADIO FACSIMILE BROADCAST

FLEET WEATHER AND OCEANOGRAPHIC CENTRE
NORTHWOOD

SCHEDULE
(New schedule w.e.f 11 June 2004)

Area: North Atlantic and Mediterranean

Frequencies

2618.5kHz )  HH+24
4610 kHz ) HH+24
8040 kHz ) HH+24
11086.5klz )  HH+24

Pagina 1 de 2

Data
time* on
Brt(;z::lecfst Chart which
product is
based
0000/1200 [|Surface (MSLP) analysis (Repeat) 1800/0600
0012/1212 |Surface (MSLP) prognosis T+24 (Repeat) 1800/0600
0024/1224 [|850-hPa WBPT and precipitation prognosis T+24 1800/0600
0036/1236 ||Surface temperature and dew-point prognosis T+24 1800/0600
0048/1248 ||Ship Ice Accretion 1200/0600
0100/1300 ||Schedule
0112/1312 |Exercise schedule
0124/1324 |Form for sending in a reception report (QSL)
0136/1336 |Ocean Fronts
0148/1348 }300-hPa geopotential height analysis 1800/0600
0236/1436 |Surface (MSLP) analysis 0000/1200
0300/1500 [|Surface (MSLP) analysis (Repeat) 0000/1200
0336/1536 [Sea surface temperature (SST)
0348/1548 {|Gale Warning summary
0400/1600 |Surface analysis (Repeat) 0000/1200
0412/1612 |Surface temperature and dew-point prognosis T+24 0000/1200
0424/1624 |850-hPa WBPT and precipitation prognosis T+24 0000/1200
0436/1636 jSurface (MSLP) prognosis T+24 0000/1200
0448/1648 |SCEXA Terminal Airfield Forecasts (TAFs)
0500/1700 |Surface (MSLP) analysis (Repeat) 0000/1200
0512/1712 |Surface (MSLP) prognosis (MSLP) T+24 (Repeat) 0000/1200
0524/1724 |Surface (MSLP) prognosis T+48 0000/1200
0536/1736 [SCEXA Terminal Airfield Forecasts (TAFs)
0548/1748 [Gale Warning Summary
http://www.users.zetnet.co.uk/tempusfugit/marine/fwoc.htm 09/08/2005
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Facsimile Broadcast Pagina 1 de 2

Dearscher Wt

Facsimile Broadcast

call sign||Frequency [[power ||class of emission||Signai

DDH3 {3855 kHz 10,0 kW|[F1C white +425 Hz
DDK3 |[7880 kHz 20,0 kW|IF1C black -425 Hz
DDK6 ||13882,5 kHz|| 20,0 kW||F1C

Time UpM / DD- Ref. termin [{Contents

UTC Modu! time uTC

04.30 || 120/576 19 00.00 Surface weather chart

05.00 1201576 11 00.00 H + 00, H + 24( GME ) surface P and wind (10m)

05.12 || 120/576 11 18.00 VT ||h + 30 ( GME ) surface pressure

05.25 1207576 19 00.00 ) :ingrrf]ia;Veaﬁ;?:::ﬁear’niaclgsis, arrows showing the movement of pressure syste

05.46 120/ 576 11 03.00 Information of tropical storms, North Atlantic (during the season )

05.59 120/576 11 00.00 H+ 12, H + 24 (GME) 500 hPa H + T, surface P

06.12 120/576 1 00.00 H+ 12, H + 24 (GME) 850 hPa H + T, 700 hPa U

06.25 || 120/576 11 00.00 H + 36, H + 48 (GME) 500 hPa H + T, surface P

08.38 1207576 11 00.00 H+ 36, H + 48 (GME) 850 hPa H + T, 700 hPa U

06,51 || 120/576 11 00.00 H+ 60, H + 72 (GME) 500 hPa H + T, surface P

07.04 |/ 120/576 11 00.00 H + 60, H + 72 (GME) 850 hPa H + T, 700 hPa U

07.17 120/ 576 11 18.00 VT ||Repetition chart 05.12 UTC

07.30 120 /576 11 00.00 H+48 (GME) surface pressure

07.43 120/576 19 00.00 Repetition chart 0525 UTC

08.04 120/ 576 11 00.00 H+72 (GME) surface pressure

08.17 120/ 576 11 00.00 H+96 (GME) surface pressure

08.30 120/ 578 11 00.00 analysis (GME) 500 hPa, pressure

08.42 1207576 1" 00.00 H+36, H+48 (GME) surface P and wind (10 m)

08.54 || 1207576 11 00.00 H+24 (GME) 850 hPa, 700 hPa, U

09.06 | 120/576 11 00.00 H+36 (GME) 850 hPa, 700 hPa, U

09.18 120/ 576 11 00.00 H+72, H+96 (GME) surface P and wind (10 m)

09.30 120/ 576 11 00.00 H+24 (GSM) Sea and swell, Wind (10 m)

09.43 120/ 576 20 00.00 Sea surface temperature North Sea

10.04 120/ 576 11 00.00 H+48 (GSM) Sea and swell, Wind (10 m)

10.16 || 120/576 11 00.00 H+72 (GSM) Sea and swell, Wind (10 m)

10.29 120/576 19 00.00 H+48 wave prediction

10.50 || 120/576 19 08.00 Surface weather chart

11.11 120/576 9 || - Transmission schedule

11.32 120/576 11 Test chart

11.45 |1 120/576 19 06.00 Repetition chart 1050 utc

12.06 120/ 576 11 00.00 H+96 (GSM) Sea and swell, Wind (10 m)

1219 || 120/576 1 00.00 Ice Chart northwesternpart atlantik

12.32 120/576 I 20 00.00 lce Chart Western Baltic

r 1 T
hitp://www.dwd.de/de/wir/Geschaeftsfelder/Seeschifffahrt/Sendeplaene/e_faxplan.htm 09/08/2005
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