
 
 
 

UNIVERSIDAD COMPLUTENSE DE MADRID 
 

FACULTAD DE CIENCIAS FÍSICAS 
 

Departamento de  Física de la Tierra, Astronomía y Astrofísica I 
 
 
 

 
 
 

ALTURA DE LA CAPA DE MEZCLA: 
CARACTERIZACIÓN EXPERIMENTAL Y APLICACIÓN 

DE UN MODELO METEOROLÓGICO PARA EL 
ESTUDIO DE SU EVOLUCIÓN DIURNA 

 
 
 
 

MEMORIA PARA OPTAR AL GRADO DE DOCTOR 
PRESENTADA POR 

 
Sylvia Núñez Crespí 

 
Bajo la dirección de la Doctora: 

 
Begoña Artiñano Rodríguez de Torres 

 
Madrid, 2002 

ISBN: 84-669-1749-7 

cdsec
Imagen colocada



UNIVERSIDAD COMPLUTENSE DE MADRID 
FACULTAD DE CIENCIAS FÍSICAS 

Departamento de Física de la Tierra, Astronomía y Astrofísica I 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

ALTURA DE LA CAPA DE MEZCLA: 

CARACTERIZACIÓN EXPERIMENTAL Y APLICACIÓN 

DE UN MODELO METEOROLÓGICO PARA EL 

ESTUDIO DE SU EVOLUCIÓN DIURNA 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

TESIS DOCTORAL 

 

SYLVIA NÚÑEZ CRESPÍ 

 

 

2001 



UNIVERSIDAD COMPLUTENSE DE MADRID 

FACULTAD DE CIENCIAS FÍSICAS 

Departamento de Física de la Tierra, Astronomía y Astrofísica I 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

ALTURA DE LA CAPA DE MEZCLA: CARACTERIZACIÓN 

EXPERIMENTAL Y APLICACIÓN DE UN MODELO METEOROLÓGICO 

PARA EL ESTUDIO DE SU EVOLUCIÓN DIURNA 

 

 

 

 

 

 

Memoria que para optar al grado de Doctor presenta  

Sylvia Núñez Crespí 

 

 

 

 

Directora: B. Artíñano Rodríguez de Torres 

 

 

 

 

2001 



 
 
 
 
 
 

 
 

A aquellos que me quieren 



 

AGRADECIMIENTOS 

 

La historia de esta memoria es la historia de muchos sucesos y de muchas personas. 

Durante el tiempo que dediqué a la realización de este trabajo, he tenido la fortuna de 

compartir experiencias y aprender de mucha gente que con su esfuerzo y apoyo 

desinteresado me han ayudado durante todos estos años. 

 

Mis primeras palabras y recuerdos han de ser obligatoriamente para todas aquellas 

personas que han participado conmigo en las campañas de campo, sacrificando horas 

de sueño, fines de semana y dedicando muchos esfuerzos en las tareas experimentales 

en las que se ha basado esta memoria. De entre todos mis recuerdos entre los que se 

cruzan los madrugones, las horas de frío invernal o los golpes de calor estivales, el 

traslado de un material incómodo y pesado que ha repercutido en la espalda de muchos 

de nosotros, quiero destacar el nivel de compañerismo que hubo en aquel grupo y el 

espíritu de trabajo bien hecho. Por ello, a todos los que estuvieron a mi lado en esos 

días, quiero dedicarles esta memoria y darles la enhorabuena por el éxito de las 

campañas de medida que durante tanto tiempo estuvimos realizando. 

 

A todos aquellos que me introdujeron en los aspectos instrumentales, que me enseñaron 

el funcionamiento de los equipos de medida y los programas informáticos de captación 

de datos, quiero agradecerles sus enseñanzas y consejos, así como también el tiempo 

que dedicaron a analizar conmigo los valores experimentales que se discuten en la 

presente memoria.  

 

La finalización de esta etapa experimental en mi trayectoria profesional enlazó con un 

camino teórico dedicado al estudio de parametrizaciones y modelos meteorológicos en 

el que encontré el apoyo de muchas personas de las que aprendí multitud de cosas. En 

los años que dediqué a profundizar en este terreno teórico, he de destacar la 

disponibilidad permanente a atender mis dudas y discutir mis ideas con las personas 

que me han rodeado en mi trabajo. A todas ellas quiero expresarles lo mucho que 

agradezco ese gesto de generosidad desinteresada. 

 

 



 

Pero para que alguien termine una memoria en un ámbito laboral se necesita también 

el apoyo institucional del lugar en el que se trabaja. Sin ese apoyo no hubiera podido 

encontrar el marco de investigación en el que ha germinado este trabajo, ni utilizar el 

material, ni los resultados de proyectos de investigación, ni dedicar ninguna hora a 

redactar esta memoria. A todos los que me han ayudado en este sentido, desde mis 

propios compañeros de trabajo, hasta los que se encuentran o se han encontrado en 

niveles de responsabilidad superiores al mío, quiero darles las gracias por su infinita 

comprensión y por su constante apoyo. 

 

Con cariño, quiero dedicar un especial recuerdo a todas aquellas personas que han 

colaborado conmigo en la preparación de las salidas gráficas, en el tratamiento de 

datos y en la presentación de resultados a lo largo de todos estos años. A estas 

personas quiero agradecerles su inestimable esfuerzo y dedicación. En gran medida, 

este trabajo también se lo debo a ellas. 

 

Por último, en el terreno personal tengo la suerte de contar con una familia que ha sido 

el verdadero motor de este trabajo. Aún cuando acogieron mi intención de paralizar 

este tema años atrás con cierta tristeza, mantuvieron un respetuoso silencio ante mi 

decisión y supieron comprender los motivos que me obligaron, entonces, a aparcar esta 

memoria. El día que comuniqué mi deseo de reengancharla, no olvidaré el brillo en los 

ojos de mis padres, y precisamente, fue la ilusión de ellos, desde su respetuoso silencio, 

lo que me motivó con más fuerza a terminar este trabajo. 

 

A mi lado, desde la intimidad de mi vida, hay alguien que ha compartido momentos 

inolvidables conmigo. Esa persona especial entenderá el verdadero significado de estas 

tres palabras:  

 

Gracias por Existir 

 



ÍNDICE 

 
INTRODUCCIÓN 1

CAPÍTULO 1: DEFINICIÓN Y CARACTERÍSTICAS DE LA CAPA LÍMITE 5

1.1 Historia y definición de la capa límite 6
1.2 Características generales de la capa límite 11

1.2.1 Turbulencia 11
1.2.2 Estructura vertical 14
1.2.3 Grado de estabilidad 15
1.2.4 Variación diurna 18
1.2.5 Entrada de aire en la cima de la capa límite 20
1.2.6 Flujos de calor en superficie 21
1.2.7 Capa límite y contaminación atmosférica 23

1.3 Diferencias entre la capa límite y la atmósfera libre 24

CAPÍTULO 2: BASES TEÓRICAS DE LA CAPA LÍMITE 27

2.1 Ecuaciones del flujo turbulento 28
2.2 El cierre de las ecuaciones básicas 31

2.2.1 Teoría-K o esquema de cierre de primer orden 32
2.2.2 Teoría de la longitud de mezcla 35

2.3 Teoría de semejanza 39

2.3.1 Teoría de semejanza para la capa superficial 40
2.3.2 Teoría de semejanza para la capa límite 47

2.4 Parametrizaciones de la altura de la capa límite 49

2.4.1 Capa límite en condiciones neutras 51
2.4.2 Capa límite en condiciones de estabilidad 53
2.4.3 Capa límite en condiciones de inestabilidad 55

CAPÍTULO 3: CARACTERIZACIÓN EXPERIMENTAL DE LA ALTURA 
DE LA CAPA DE MEZCLA. ESTIMACIÓN DE SU EVOLUCIÓN DIURNA 
Y PERIODO DE CRECIMIENTO POR SITUACIONES SINÓPTICAS  
 

57

3.1 Métodos instrumentales para la determinación de la altura de la capa límite 58

3.1.1 Sistemas de radiosondeos 59
3.1.2 Sistemas de radar, sodar y lidar 62
3.1.3 Torre meteorológica 64
3.1.4 Avión instrumentado 65

3.2 Descripción del emplazamiento, de las campañas experimentales y de los 



equipos de medida 66

3.2.1 Descripción del equipo de sondeos con globo cautivo 69
3.2.2 Descripción del equipo de sondeos con globo libre 72

3.3 Tratamiento de los perfiles de las variables meteorológicas y determinación 
de la altura de la capa de mezcla 76
3.4 Determinación de la evolución diurna de la altura de la capa de mezcla en 
función de las situaciones sinópticas. Modelos de regresión no lineal  
 

79

3.4.1 Definición de los escenarios meteorológicos: análisis de frecuencia 80
3.4.2 Procedimiento de estimación del modelo de regresión no lineal 90
3.4.3 Evolución de la altura de la capa de mezcla en condiciones de bajas 
presiones en las Islas Británicas (Tipo I) 93
3.4.4 Evolución de la altura de la capa de mezcla bajo condiciones de baja 
térmica peninsular (Tipo II) 97
3.4.5 Evolución de la altura de la capa de mezcla bajo la influencia del 
anticiclón centroeuropeo (Tipo III) 100
3.4.6 Evolución de la altura de la capa de mezcla bajo condiciones de 
invasión de masa de aire frío en altura (Tipo IV) 

 
102

3.4.7 Evolución de la altura de la capa de mezcla bajo condiciones de 
anticiclón peninsular (Tipo V) 104
3.4.8 Análisis conjunto de las evoluciones diarias de la altura de la capa de 
mezcla 107

3.5 Periodo de crecimiento de la altura de la capa de mezcla 108

3.5.1 Evaluación conjunta del periodo de crecimiento de la capa de 
mezcla 113

3.6 Inferencia estadística de los resultados 115

3.6.1 Inferencia estadística sobre las regresiones de la evolución 
completa 117
3.6.2 Inferencia estadística de los coeficientes de correlación de las 
evoluciones completas 119
3.6.3 Inferencia estadística sobre las regresiones del periodo de 
crecimiento 120
3.6.4 Inferencia estadística de los coeficientes de correlación del 
periodo de crecimiento 120

3.7 Determinación de variables significativas en los valores experimentales de la 
altura de la capa de mezcla 121

3.7.1 Condiciones de cielos despejados 123
3.7.2 Condiciones de cielos cubiertos 123

3.8 Resumen y conclusiones 
 

124

 



CAPÍTULO 4: SIMULACIONES DE LA EVOLUCIÓN DE LA ALTURA DE 
LA CAPA DE MEZCLA A PARTIR DE UN MODELO DE DIAGNÓSTICO: 
RESULTADOS MESOESCALARES  
 

127

4.1 Breve historia de la modelización de la capa límite 128
4.2 Descripción del modelo meteorológico CALMET 132
4.3 Configuración de los datos de entrada 134

4.3.1 Datos geofísicos 137
4.3.2 Datos meteorológicos 139

4.4 Parametrización del flujo de calor sensible en el modelo CALMET 141
4.5 Parametrización de la altura de la capa límite sobre tierra 146
4.6 Parametrización de la altura de la capa límite sobre superficies acuosas 151
4.7 Resultados del modelo: comparación con los datos experimentales 153

4.7.1 Simulaciones de la evolución de la capa de mezcla del Tipo I 153
4.7.2 Simulaciones de la evolución de la capa de mezcla del Tipo II 156
4.7.3 Simulaciones de la evolución de la capa de mezcla del Tipo III 158
4.7.4 Simulaciones de la evolución de la capa de mezcla del Tipo IV 160
4.7.5 Simulaciones de la evolución de la capa de mezcla del Tipo V 162

4.8 Erosión de la inversión radiativa nocturna y crecimiento de la altura de la 
capa de mezcla 163
4.9 Introducción de la parametrización lineal del periodo de crecimiento en el 
modelo CALMET: discusión de resultados 166
4.10  Cortes verticales meridianos y evolución de la capa de mezcla 168
4.11 Resumen y conclusiones 172

CAPÍTULO 5: SIMULACIONES DE LA EVOLUCIÓN DE LA ALTURA DE 
LA CAPA DE MEZCLA A PARTIR DE UN MODELO DE DIAGNÓSTICO: 
RESULTADOS PENINSULARES 
 

175

5.1 Configuración de los datos de entrada 176

5.1.1 Información meteorológica en altura 177
5.1.2 Datos meteorológicos en superficie 178
5.1.3 Datos de topografía 181
5.1.4 Usos de suelo 185

5.2 Descripción de las simulaciones 189
5.3 Resultados del modelo 190

5.3.1 Simulaciones peninsulares en condiciones de baja térmica 191
5.3.2 Simulaciones peninsulares en condiciones anticiclónicas 193
5.3.3 Cortes verticales meridianos y zonales de la capa de mezcla 195

 5.4 Resumen y conclusiones 197
 
 



CAPÍTULO 6: CONCLUSIONES GENERALES Y FUTURAS LÍNEAS DE 
INVESTIGACIÓN 
 

199

6.1 Conclusiones generales 199
6.2 Futuras líneas de investigación 201
 
REFERENCIAS 205

ANEXO DE FOTOGRAFÍAS DE CAMPAÑA 227

ÍNDICE DE FIGURAS Y TABLAS 233
 
 



Introducción 

 1

 

INTRODUCCIÓN 

 

 La capa límite atmosférica o capa de mezcla representa el estrato de aire sujeto a 

la influencia de la superficie terrestre. Esta definición imprecisa sobre el aire que 

respiramos abre un ilimitado campo de investigación orientado a descubrir cómo se 

comporta y cual es la extensión del estrato en el que se emiten los vertidos 

contaminantes y en el que se desarrolla la vida sobre la Tierra. Precisamente, en los 

modelos que estudian la contaminación atmosférica, la altura de la capa de mezcla es 

considerada como un parámetro esencial, del que sin embargo, no es sencillo obtener 

información al no formar parte de las prácticas meteorológicas rutinarias que llevan a 

cabo los organismos responsables en materia de medio ambiente.  

 

La determinación del espesor de este estrato y su evolución a lo largo del día 

condensa una enorme complejidad. A la imprecisión que conlleva la propia definición, 

se le une la inexistencia de una formulación única, que permita ofrecer una estimación 

aproximada y fiable de este estrato atmosférico. En este sentido, durante los últimos 

años (Seibert et al., 2000), se ha venido reclamando el establecimiento de protocolos, 

que en materia de medio ambiente, tengan como objetivo la armonización de las 

definiciones y procedimientos para el cálculo de todos los parámetros relativos a la 

calidad del aire, entre los cuales se encuentra la altura de la capa límite. Las 

investigaciones actuales apuntan a destacar la importancia de los esquemas de 

parametrización que incluyen los modelos meteorológicos (alimentados con 

información estándar), como una alternativa que permita resolver la inexistencia de 

mediciones rutinarias de parámetros turbulentos de los que depende en gran medida, la 

dispersión del material contaminante que respiramos.  

 

 Recientemente, uno de los primeros pasos que se han llevado a cabo se 

encuentra enmarcado en el contexto de la Cooperación Europea en el Campo Científico 

y de Investigación Tecnológica (COST Action 710: European Co-operation in the Field 

of Scientific and Technological Research) dividido en cuatro grupos de trabajo cuyo 

objetivo es estudiar el balance de energía en superficie, la altura de capa de mezcla, los 

perfiles verticales de variables promedio y turbulentas, y los fenómenos asociados a 

terrenos complejos (Fisher et al., 1998). 
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 En el contexto de la capa de mezcla, se hizo evidente que en las dos vías de 

cálculo del espesor de este estrato (la experimental y la teórica) existían multitud de 

procedimientos que requerían una discusión y estudio detallado ya que era necesario el 

establecimiento de una guía de recomendaciones, tanto para los métodos instrumentales 

como para las parametrizaciones teóricas, que sirviera como referencia para futuras 

actividades de investigación en este terreno (Seibert et al., 1998). Una de las 

conclusiones a las que se ha llegado dentro del contexto COST 710 sobre la capa de 

mezcla es la necesidad de profundizar en la caracterización experimental de este 

parámetro en diferentes regiones climáticas a partir de campañas de medida, y la mejora 

y adaptación de los procedimientos desarrollados en modelos meteorológicos para su 

determinación teórica (Seibert et al., 2000). 

 

 El planteamiento de esta memoria ha abarcado estas dos vías, es decir, el campo 

de la experimentación y el campo teórico reflejado en el estudio de diversas 

parametrizaciones. El estudio experimental se fundamenta en el análisis de los 

resultados obtenidos en campañas de medida, lo que ha permitido aumentar el 

conocimiento de cómo se desarrolla, de qué forma profundiza y evoluciona este 

parámetro en función de diferentes situaciones meteorológicas, en el mejor de los 

laboratorios de ensayo que se pueden tener para estudiar la capa de mezcla: la atmósfera 

real. La segunda parte, la teórica, nace de la necesidad de encontrar en las fórmulas 

matemáticas, la manera de reproducir lo que experimentalmente se desarrolla en la 

Naturaleza. Como era de esperar, los resultados teóricos en muchas ocasiones han sido 

sorprendentes y a menudo desalentadores, dando idea de la dificultad que conlleva 

reducir, en un conjunto de ecuaciones, toda la diversidad y complejidad de la naturaleza 

de la atmósfera. 

 

 Los objetivos que se plantearon perseguir en esta memoria fueron, en primer 

lugar, la caracterización y estudio experimental de la evolución diurna del espesor de 

este estrato en función de distintos escenarios meteorológicos, y  en segundo lugar, la 

determinación de un procedimiento teórico de cálculo que pudiera ser desarrollado en 

un modelo meteorológico y que respondiera a los procesos que habían sido analizados 

en el estudio experimental preliminar. La consecución de estos objetivos ha dado como 

resultado las siguientes líneas de investigación que se presentan en esta memoria: 
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I. Caracterización experimental de la evolución diurna de la altura de la capa de 

mezcla en función de diferentes situaciones meteorológicas. 

II. Análisis del periodo de crecimiento de la capa límite para dichas condiciones. 

III. Evaluación de un procedimiento de cálculo del espesor de este estrato a partir de 

una parametrización basada en intercambios energéticos tierra-atmósfera. 

IV. Aplicación de un modelo meteorológico de diagnóstico, basado en esta 

parametrización, para las situaciones sinópticas consideradas en el área de 

Madrid. 

V. Desarrollo y adaptación de una parametrización específica para el estudio del 

periodo de crecimiento en el modelo meteorológico. 

VI. Análisis de la evolución de la altura de la capa de mezcla a escala peninsular. 

 

En el primer capítulo de esta memoria se realiza un pequeño recorrido por la 

historia de la capa límite desde su nacimiento y se describen sus características más 

importantes. El capítulo segundo establece los fundamentos teóricos de la capa límite, 

analizando las principales teorías y parametrizaciones sobre este estrato. El capítulo 

tercero está dedicado a presentar los resultados experimentales sobre la evolución 

diurna de la capa de mezcla en diferentes escenarios meteorológicos, así como también 

se analiza el periodo de crecimiento y otras variables significativas. El análisis de una 

parametrización de la altura de la capa de mezcla en función del flujo de calor sensible 

será el objetivo del capítulo cuarto, así como la discusión de los resultados 

mesoescalares mediante la aplicación de un modelo de diagnóstico en el área de Madrid. 

El capítulo quinto, presenta los primeros resultados en el ámbito peninsular sobre la 

altura de la capa de mezcla para dos de las situaciones meteorológicas consideradas de 

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

 

Finalmente, se presenta un resumen de esta memoria, así como también sus 

conclusiones más relevantes.  
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CAPÍTULO 1  

DEFINICIÓN Y CARACTERÍSTICAS DE LA CAPA LÍMITE 

 

 

 Los avances en el conocimiento de la turbulencia en la atmósfera y los estudios 

sobre la capa límite o capa de mezcla han ido emparejados a lo largo de todo el siglo 

XX. Así, la teoría estadística de la turbulencia y los problemas relativos a la difusión se 

deben en gran medida al trabajo de G.I. Taylor en los años 1915-1938 (Garratt, 1992). 

En este mismo periodo, von Karman y Prandtl enunciaron la hipótesis de longitud de 

mezcla para su aplicación directa en la atmósfera utilizando los conceptos de 

difusividad y de los gradientes de flujo basándose en la analogía con la transferencia 

molecular. Aunque los resultados de las investigaciones de Kolmogorov se conocieron 

en el mundo científico occidental años más tarde, en 1941 este investigador hizo una 

importante contribución al conocimiento de la turbulencia a pequeña escala y los 

procesos de transferencia de energía desde las escalas más grandes hasta las más 

pequeñas. Así, según Kolmogorov, los elementos responsables de la mezcla que tiene 

lugar en la atmósfera son los remolinos turbulentos, y los movimientos turbulentos están 

constituidos por perturbaciones de un régimen promedio cuyos tamaños varían de forma 

continua desde la escala máxima de movimiento hasta la escala viscosa. Dichos 

remolinos, de enorme eficacia para la mezcla de las propiedades atmosféricas, se 

originan cerca del suelo como consecuencia del efecto producido por la cizalladura del 

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

 

 En la década de los años 50 y a principio de los años 60 del siglo pasado, se 

realizaron grandes avances en el conocimiento de los procesos turbulentos bajo 

condiciones de flotabilidad y se desarrollaron las relaciones de flujo-gradiente. Así, en 

1954 nace la teoría de semejanza de Monin-Obukhov de la capa superficial y la teoría 

de semejanza de Kazanski y Monin, en 1960 y 1961, para la capa límite. Entre los años 

1960 y 1980 se realizaron grandes despliegues instrumentales de cuyos resultados se 

obtuvieron importantes parametrizaciones. Entre ellos, destaca el experimento de 

Wangara en 1967, el de Kansas en 1968 y el de Minnesota en 1973.  Desde entonces, 

los avances conseguidos en el conocimiento de la estructura de la capa límite se deben 

en gran medida, al uso de modelos numéricos y a la aplicación de la teoría de cierre de 

orden superior para la resolución del movimiento turbulento en la atmósfera real. En 
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este sentido, el avance científico ha estado muy unido al desarrollo informático, lo que 

ha permitido obtener resultados con un alto contenido de complejidad matemática en 

tiempos de computación considerablemente más cortos.  

 

1.1 HISTORIA Y DEFINICIÓN DE LA CAPA LÍMITE 

  

 Aparentemente, la altura de la capa de mezcla o capa límite parece una variable 

sencilla. Frente a otros términos meteorológicos, su nombre no sugiere que le acompañe 

una compleja definición teórica ni parece existir, a priori, una gran dificultad en 

determinar cuantitativamente el nivel hasta el que se produce mezcla turbulenta en el 

aire. Sin embargo, este parámetro esencial en la modelización atmosférica presenta una 

enorme dificultad en su correcta estimación, no existiendo unanimidad científica hasta 

la fecha, sobre el mejor y más exacto procedimiento de cálculo del espesor de mezcla 

atmosférico.  

 

Pero a la dificultad en cuantificar hasta donde el aire siente la influencia de la 

superficie terrestre, se le une, además, la controversia en la elección de un nombre que 

designe apropiadamente a este estrato de aire. Así, la bibliografía sobre este tema, está 

repleta de términos entre los que se encuentran por ejemplo, capa límite planetaria, capa 

límite atmosférica, capa convectiva, capa mecánica, capa de mezcla o el uso de los 

acrónimos del inglés del tipo PBL (Planetary Boundary Layer), ABL (Atmospheric 

Boundary Layer), CBL (Convective Boundary Layer), ML (Mixed Layer), etc., de 

forma que ningún otro parámetro de las Ciencias Atmosféricas parece presentar tantos 

nombres diferentes para asignar a un mismo concepto. Las razones que han conducido a 

todos estos nombres solo se entienden si se retrocede en el tiempo, unos 150 años hacia 

atrás, situándose en los orígenes del descubrimiento del concepto de capa límite. 

 

La historia comienza a finales del siglo XIX cuando, a raíz de los estudios sobre 

fluidos realizados por William Froude (1810-1879), aparece por vez primera dicho 

concepto. Las investigaciones de Froude estaban orientadas a estudiar los efectos de 

resistencia friccional en una plataforma delgada que se encontraba inmersa en agua 

(Garrat, 1992). Junto con su hijo Robert (1846-1924), Froude desarrolló leyes para los 

modelos a escala y preparó las bases del desarrollo de la teoría de la capa límite. Por 

aquellos años, Lord Rayleigh (1842-1919) propuso la técnica del análisis dimensional y 
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Osborne Reynolds (1842-1912) publicó en 1883 un excelente trabajo en el que se 

mostraba la importancia de los efectos viscosos a través de un parámetro adimensional, 

denominado en su honor como número de Reynolds. Mientras tanto, la teoría de los 

fluidos viscosos desarrollada por Navier (1785-1836) y Stokes (1819-1903) en la que 

habían añadido los términos viscosos a las ecuaciones del movimiento, permanecía 

relegada debido a su dificultad matemática. 

 

Por entonces, en 1904, Ludwig Prandtl (1875-1953) un ingeniero alemán que 

trabajaba dentro del campo de la aerodinámica en el estudio de las corrientes fluidas 

afectadas por la presencia de obstáculos, publicó un artículo revolucionario en el campo 

de la Mecánica de Fluidos (Prandtl, 1905). Según Prandtl, en los flujos de los fluidos 

poco viscosos como en el aire o en el agua, el campo fluido puede dividirse en dos 

regiones: por un lado, una capa viscosa delgada o capa límite en las proximidades de 

superficies sólidas, donde los efectos viscosos son importantes, y por otro lado, una 

región exterior que se podía analizar con las ecuaciones de Euler y de Bernoulli. 

 

Este trabajo marcó el comienzo del desarrollo de la teoría sobre la capa límite 

consolidándose como la herramienta más importante en el análisis de los flujos que 

caracterizan a los fluidos. Las investigaciones de los dos principales competidores de 

Prandtl, Theodore von Karman (1881-1963) y Sir Geoffrey I. Taylor (1886-1975), 

fueron las aportaciones a la Mecánica de Fluidos más destacables de comienzos del 

siglo XX. 

 

Todos estos descubrimientos sobre la capa límite en fluidos tuvieron una 

importante repercusión en los campos de la ingeniería aplicada a las áreas de la 

Hidráulica, la Aerodinámica, la Mecánica de Fluidos y la Termodinámica, y en las 

ciencias de la Oceanografía y de la Meteorología. De esta forma, la adopción del 

término de capa límite en las Ciencias Atmosféricas surgió como consecuencia de la 

aplicación de las teorías desarrolladas para fluidos al escenario de la atmósfera real. Al 

principio, se consideró que la capa límite atmosférica tendría una estructura similar que 

la que se manifestaba en experiencias de laboratorio con fluidos. Los ensayos con 

túneles de viento confirmaban las primeras suposiciones ya que la capa límite 

atmosférica presentaba dos regiones distintas: una externa y otra interna tal y como se 

muestra en la figura 1.1. En la externa, también llamada de Ekman, el flujo no 
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presentaba apenas ninguna dependencia con la naturaleza de la superficie y el efecto de 

Coriolis por la rotación de la superficie terrestre era, sin embargo, muy importante. En 

la capa interna también conocida por capa superficial, el flujo por el contrario dependía 

claramente de la naturaleza de la superficie y no se veía afectado por la rotación. La 

transición entre la región interior y la exterior no era demasiado abrupta pero sí 

manifestaba tener una discontinuidad apreciable. 

 

hz <
(z = 0.1h)

Capa interior
(capa superficial)

Capa exterior
(capa de Ekman)

Subcapa
inercial

Subcapa de 
rugosidad

h

z0

 
 

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

 

Dentro de la capa superficial se podía distinguir dos subcapas. La primera, 

conocida por el nombre de subcapa rugosa, presentaba un espesor aproximado al 

parámetro de rugosidad, z0. En ella, la turbulencia y los perfiles promedio dependían 

directamente de la estructura de los elementos rugosos y el intercambio de materia y 

energía entre la superficie y el aire venía dado por el proceso de difusión molecular. En 

la segunda, llamada subcapa inercial, el perfil de viento era logarítmico en condiciones 

de estratificación neutra.   

 

Bajo esta perspectiva, la capa límite atmosférica no presentaba ningún tipo de 

influencia debida a los calentamientos o enfriamientos de la superficie rugosa, lo que 

limitaba su aplicación en la atmósfera a los casos en los que las condiciones mecánicas 

fueran predominantes en la generación de la mezcla turbulenta. Esta circunstancia podía 

considerarse acertada en la atmósfera real bajo condiciones de neutralidad (durante la 
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transición día-noche o en días nublados con velocidades de viento fuertes), pero estaba 

lejos de representar el resto de las situaciones dominadas por los efectos térmicos, 

condiciones que por otra parte, son mucho más frecuentes en la Naturaleza. El esquema 

más completo debía incorporar, de alguna manera, la influencia del intercambio 

energético entre ambos medios: el aire y la superficie terrestre. Lo que se manifestaba 

bajo estas condiciones, era el alejamiento del perfil del viento de la ecuación logarítmica 

a la vez que el giro del mismo con la altura, se convertía en insignificante para el caso 

de fuerte inestabilidad o convección (Plate, 1982). En resumen, la capa límite 

atmosférica en condiciones más cercanas a la realidad, dejaba de presentar una 

estructura como la que se manifestaba en condiciones de laboratorio en las que sólo se 

tenía en cuenta las perturbaciones mecánicas. 

 

Precisamente, los estudios realizados en la atmósfera real, comenzaron a 

demostrar que los factores térmicos determinaban en gran medida el comportamiento y 

la naturaleza de las capas bajas del aire, descubrimiento que, por otra parte, fue 

determinante en el avance teórico y experimental, a la vez que marcó el nacimiento de 

una nueva nomenclatura. Así, un análisis cronológico de la bibliografía, muestra la 

aparición de los términos asociados al fenómeno de mezcla turbulenta o los relativos a 

la aportación energética por convección a partir de la segunda mitad del siglo pasado. 

Las razones fueron evidentes. Por un lado, el nombre de capa de mezcla surgió de 

considerar que la formación y mantenimiento de dicha capa se debían a la actividad de 

mezcla turbulenta que se manifiesta en la atmósfera. Por otro lado, puesto que la 

turbulencia atmosférica es debida en última instancia a la actividad solar, la evolución 

de dicha capa está condicionada por la aportación energética y por el proceso de 

convección. 

 

 Una de las primeras referencias en las que aparece el término capa de mezcla 

data de 1964. El artículo escrito por G. C. Holzworth es una ineludible referencia 

clásica en estudios sobre esta capa de aire. Más adelante en 1973, aparece el término 

capa límite convectiva, término que utilizó H. Tennekes en unos de los artículos más 

novedosos y difundidos que sobre la parametrización de esta capa se han publicado en 

el siglo XX.  
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 Sin embargo, en contra de lo que parecía ser el establecimiento de un nuevo y 

único término para asignar este estrato de aire, las investigaciones, publicaciones y 

libros científicos siguieron y siguen presentando todos y cada uno de los términos 

indistintamente; casi podría decirse que la elección de uno u otro no depende más que 

del gusto del investigador. En realidad, los términos de capa de mezcla o capa 

convectiva suelen asociarse a investigaciones relativas a la estructura y crecimiento de 

esta capa en condiciones de inestabilidad o condiciones diurnas. Cuando las condiciones 

son estables o neutras o en los casos en los que se estudia este estrato de forma global, 

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

 

 Es necesario recalcar, en cualquier caso, que el término capa de mezcla puede 

entenderse como la parte de la capa límite que se desarrolla durante las condiciones 

diurnas. En este caso, no podría considerarse estrictamente igual un término u otro, ya 

que mientras que la capa límite engloba a la capa de mezcla, lo contrario no sería cierto. 

 

Respecto a la variedad con la que aparece definida la capa de mezcla en la 

bibliografía puede decirse que es consecuencia directa de la dificultad que conlleva el 

delimitar la influencia que la superficie terrestre tiene en al aire que se encuentra por 

encima de ella. Por ello, las definiciones también dependen de la particularidad con la 

que cada investigador quiere estudiar y analizar este estrato y de los datos disponibles 

para tales estudios. En el caso de que se analicen las condiciones convectivas, la capa de 

mezcla se presenta como el estrato condicionado por el proceso de transferencia de 

energía, mientras que para las condiciones mecánicas, la capa límite se considera 

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

 

 De todas las definiciones que existen en la bibliografía, en la presente memoria 

se considerará el término capa límite o capa de mezcla indistintamente como el estrato 

de aire en el que la turbulencia atmosférica originada por desequilibrios térmicos o 

mecánicos, produce una intensificación de los movimientos caóticos del aire, 

favoreciendo el fenómeno de difusión y transporte de energía y materia hasta un nivel 

delimitado normalmente por la presencia de una discontinuidad térmica, a partir de la 

cual, el comportamiento de la atmósfera no está sujeto a dichos intercambios 

turbulentos. 
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1.2 CARACTERÍSTICAS GENERALES DE LA CAPA LÍMITE 

 

 La naturaleza de la capa límite condensa una enorme complejidad. En dicha 

capa, el régimen turbulento domina los movimientos del aire y la activación solar es un 

factor determinante que regula el ciclo diario de su evolución. Los cambios de sus 

grados de estabilidad, su capacidad dispersiva y su estructura vertical son algunas de las 

características que definen y diferencian este estrato de aire de la atmósfera libre.  

 

1.2.1 Turbulencia 

 

 La mezcla que se desarrolla en las capas bajas de la atmósfera está íntimamente 

relacionada con el carácter turbulento de la misma. Existen algunos casos muy 

excepcionales en la Naturaleza en los que la mezcla se produce por difusión molecular 

bajo regímenes laminares, pero mayoritariamente, el mecanismo de mezcla más 

frecuente y eficaz en la atmósfera es el que tiene lugar cuando el régimen es turbulento. 

Bajo estas condiciones, la mezcla molecular es totalmente despreciable.  

 

 La turbulencia de las capas bajas se caracteriza por su tridimensionalidad y su 

carácter altamente aleatorio e irregular. En contraste con el flujo laminar, los flujos 

turbulentos manifiestan una enorme variabilidad en sus escalas espacio-temporales. La 

escala de tiempo de los movimientos turbulentos varía desde unos pocos segundos para 

los remolinos pequeños hasta aproximadamente media hora para los remolinos más 

grandes. La escala espacial cubre valores desde los milímetros de las fluctuaciones 

disipativas hasta algunos cientos de metros de los remolinos de la capa límite. La figura 

1.2 muestra las escalas características de algunos tipos de procesos atmosféricos. Los 

fenómenos que tienen una escala espacial más pequeña de 3 km y con escalas de tiempo 

menores a 1 hora, forman parte de la microescala. El estudio de la capa límite 

atmosférica se encuentra definido dentro de los procesos microescalares. Sin embargo, 

la naturaleza y variación de la capa límite está vinculada también con fenómenos que 

tienen lugar en escalas mayores.  

 

 Respecto de la mesoescala, surgieron varias clasificaciones que llevaron a 

dividirla en tres subescalas (α, β, γ)  en función bien de la separación de las estaciones 

de observación de las redes existentes, o bien considerando las dimensiones 
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horizontales de los sistemas meteorológicos y su duración temporal  (Fujita, 1963; 

Orlanski, 1975; Fujita, 1981).  

 

Entre otros, Pielke (1984) define la mesoescala como aquella lo suficientemente 

grande como para que sea posible la aplicación de la aproximación hidrostática y lo 

suficientemente pequeña como para que la aceleración de Coriolis pueda considerarse 

también pequeña en comparación con los términos advectivos y los del gradiente de 

presión. Esta clasificación en tres subescalas también fue aplicada más tarde a la 

microescala.  
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Fig. 1.2. Ordenes de magnitud de espacio y tiempo asociados a los fenoménos 

atmosféricos (Stull, 1988). 

 

El espectro de la turbulencia que se manifiesta en la atmósfera viene 

representado en la figura 1.3. Dicha figura representa el espectro de la velocidad del 

viento medida cerca de la superficie terrestre. El eje de ordenadas es una medida de la 

cantidad de energía turbulenta que lleva asociada un remolino de un tamaño particular. 

El eje de abcisas representa la escala de tiempo y frecuencia de la variación de la 

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

 

El análisis de esta representación está relacionado con la hipótesis de Taylor, 

según la cual, los remolinos de tamaño más pequeño tienen unos periodos de tiempo 

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

 

 Los picos del espectro de la figura 1.3 muestran qué tipo y tamaño de remolinos 

contribuyen mayoritariamente a la energía cinética turbulenta (Stull, 1988). El primer 

pico que se encuentra a la izquierda de la figura, corresponde a las variaciones de la 

velocidad de viento asociadas al paso de frentes y de sistemas meteorológicos. El 

segundo pico que se encuentra inmediatamente después, responde al crecimiento de la 

velocidad del viento durante el día y su decrecimiento durante la noche. El último pico, 

situado más a la derecha, corresponde a la microescala. 

 

Por otra parte, los procesos turbulentos que se manifiestan en la capa límite 

presentan un carácter difusivo y disipativo. El carácter difusivo de la turbulencia es una 

de las propiedades más importantes en dicha capa, ya que es precisamente la difusividad 

lo que facilita la mezcla de las distintas propiedades del aire y de los vertidos que en las 

capas bajas se producen. Las consecuencias asociadas a las emisiones de contaminantes 

por la actividad humana están íntimamente relacionadas con esta propiedad de la 

turbulencia atmosférica en la capa límite. Un ejemplo de ello se produce con elevada 

frecuencia en nuestras latitudes a lo largo del año tanto en los periodos invernales, bajo 

situaciones de gran estabilidad, como durante el verano, cuando los procesos 

fotoquímicos favorecidos por las condiciones meteorológicas pueden determinar 

situaciones de riesgo para la salud humana. En estos casos, el conocimiento de la 

capacidad difusiva de la atmósfera juega un papel primordial. 
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 El carácter disipativo de la turbulencia puede ser observado y medido a diario de 

forma directa. El ciclo diario de activación y disipación de la energía turbulenta 

asociada a la actividad solar es una de las manifestaciones más evidentes de la 

naturaleza turbulenta de nuestra atmósfera. La conclusión que se deriva de esta 

propiedad es el hecho de que para que esta activación turbulenta tenga lugar, es 

necesario un suministro continuo de energía ya sea por vía mecánica o por vía térmica. 

 

1.2.2 Estructura vertical  

 

 La estructura vertical esquemática de la capa límite o capa de mezcla incluyendo 

los factores térmicos a la vez que los mecánicos, presenta varias diferencias respecto del 

esquema representado en la figura 1.1. Bajo estas condiciones, tanto los efectos de la 

rugosidad de la superficie, como otras propiedades asociadas a los cambios térmicos, 

son transmitidos verticalmente a través del mecanismo de mezcla turbulenta (Yagüe, 

1992). Es de suponer, por tanto, que la unión de estas dos contribuciones proporcione 

espesores de mezcla mayores a los que se obtenían considerando solo los efectos 

mecánicos. Pero además, la inclusión del factor térmico provoca la aparición de fuertes 

inestabilidades o células convectivas lo que lleva asociado, en ocasiones, la aparición de 

nubes de desarrollo vertical próximas a inversiones térmicas en altura. En estos casos, 

siempre y cuando puedan realizarse medidas en altura, el espesor de la capa de mezcla 

puede estimarse mediante la detección de la base de las nubes convectivas o de las bases 

de las inversiones proporcionando, de esta forma, lo que parece ser un método 

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

 

Las inversiones térmicas, actuarían por tanto como superficies de discontinuidad 

entre las dos masas de aire distintas: la que se encuentra dentro de la capa de mezcla y la 

que se encuentra por encima de dicha capa. Esta característica, aparece claramente 

reflejada en los perfiles verticales de magnitudes como la temperatura y la humedad. 

También en ocasiones la velocidad y dirección del viento presentan un comportamiento 

distinto dentro o fuera de la capa de mezcla, e incluso los niveles de concentración 

disminuyen frecuentemente por encima de la inversión térmica. La razón de esta 

diferencia se debe a que la intensificación de la turbulencia por el efecto térmico 

produce una mayor homogeneización de las propiedades como consecuencia de la 

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

 

 De esta forma, en la capa límite, el viento, la humedad y la temperatura potencial 

pueden presentar perfiles verticales constantes con la altura (Melas, 1990), presentando 

una clara discontinuidad por encima de esta capa. Ahora bien, aunque las propiedades 

atmosféricas tienden a permanecer uniformemente distribuidas por debajo de la 

inversión térmica, la mezcla no es en muchos casos lo suficientemente intensa como 

para producir una homogeneización real tan definida. La humedad, por ejemplo, decrece 

a menudo débilmente con la altura, ya que la fuente principal de vapor de agua en la 

atmósfera está relacionada con el proceso de evaporación que tiene lugar en la 

superficie terrestre, mientras que la entrada de aire seco se produce en la cima de la capa 

de mezcla. Sin embargo, esta propiedad de homogeneización de la capa de mezcla suele 

ser considerada en multitud de procedimientos teóricos, ya que permite simplificar las 

expresiones que conducen a determinar el espesor de este estrato. 

 

1.2.3 Grado de estabilidad 

 

 Los cambios en el grado de estabilidad es otra de las propiedades de la capa 

límite. La estructura de esta capa se encuentra directamente influenciada por la fricción 

y los intercambios energéticos con la superficie terrestre. Es por ello por lo que en la 

capa límite pueden manifestarse tres estados: estabilidad, inestabilidad y neutralidad. 
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Estos tres estados determinan, por otra parte, la evolución diaria del espesor de dicha 

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

 

A) Condiciones estables 

 

 En los últimos años, se han realizado numerosos avances en el conocimiento de 

la capa límite estable a partir de diversas campañas experimentales llevadas a cabo con 

instrumentación avanzada de medida continua (Cuxart et al., 2000,Yagüe et al., 2001). 

Las condiciones de estabilidad de la capa límite se manifiestan, normalmente, durante la 

noche cuando la ausencia de aportación energética del sol provoca la formación de 

inversiones de temperatura en las proximidades de la superficie terrestre. Bajo estas 

condiciones, las variables meteorológicas en esta capa estable, manifiestan tener una 

variación vertical típica (Fig. 1.5) con un incremento de su valor desde la superficie 

terrestre hasta la cima de la inversión que determina el espesor de dicha capa (Plate, 

1982). La mezcla que se produce en condiciones de estratificación estable es 

considerablemente pequeña. La estabilidad no favorece el intercambio vertical entre 

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

 

La formación de este tipo de inversiones térmicas llamadas radiativas suelen 

estar asociadas a condiciones anticiclónicas con velocidades de viento débiles. Un valor 

típico del espesor de estas inversiones suele ser del orden de 100 m, aunque puede 

variar entre los 50 y los 200 m. 
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Fig. 1.5. Perfiles ideales de temperatura (θ), velocidad del viento (u) y densidad (ρv)  

para la capa límite estable (Beljaars, 1992). 
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La activación turbulenta bien por procedimientos mecánicos o térmicos, o lo que 

es lo mismo, la presencia de viento o el calentamiento de la superficie terrestre al 

amanecer, conducirá de nuevo al desarrollo de mezcla, tendiendo a homogeneizar el 

fluido en toda la capa. Así, la estratificación estable tiende a debilitarse, llegando a 

desaparecer a partir del momento en el que la mezcla desarrollada comienza a ser 

intensa (Beljaars, 1992).  

 

B) Condiciones inestables 

 

 Las condiciones de estratificación inestables comienzan a manifestarse con la 

salida del sol, cuando el calentamiento de la superficie terrestre es transmitido hacia la 

atmósfera destruyendo la inversión radiativa formada durante la noche. Bajo estas 

condiciones, la capa límite presenta una intensa agitación o mezcla vertical lo que se 

traduce en un incremento del espesor del volumen de aire afectado por el calentamiento 

del suelo que llega a alcanzar su máximo valor durante horas centrales del día. La altura 

máxima de la capa de mezcla depende de varios factores. Suele decirse que este valor es 

del orden de 1000 m aunque en condiciones de fuerte inestabilidad puede alcanzarse 

niveles considerablemente mayores que duplican o triplican este valor. 

 

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

para la capa límite inestable (Beljaars, 1992). 

 

La figura 1.6 muestra los perfiles verticales de un día típico de condiciones 

inestables en el que dominan los efectos convectivos. La mezcla turbulenta puede ser 
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caracterizada por un fuerte gradiente vertical de temperatura. Por encima de este nivel, 

los perfiles suelen ser constantes con la altura como consecuencia de la intensidad de la 

agitación vertical en la capa de mezcla, lo que facilita la homogeneización de las 

propiedades del aire. La cima de dicha capa se encuentra definida por la presencia de 

una inversión térmica en altura, discontinuidad que en ocasiones también reflejan otras 

variables como la velocidad o la humedad del aire.  

 

C) Condiciones neutras 

 

 Las condiciones neutras en la atmósfera son menos frecuentes. Suelen estar 

asociadas a situaciones de fuertes vientos con cielos cubiertos en los que el efecto de 

transporte del viento y el escaso calentamiento del suelo se traducen en atmósferas de 

escasa mezcla vertical. Estas condiciones son, sin embargo, sumamente interesantes 

durante la noche o al final de día cuando el cese de la aportación energética del sol 

provoca el colapso de la capa de mezcla con una disminución rápida de su espesor, lo 

que suele traducirse en una estratificación cercana o igual a la neutralidad configurando 

lo que recibe el nombre de capa límite residual. La capa límite residual está constituida 

por aire en el que ha quedado una actividad turbulenta residual de la capa de mezcla 

(Fig. 1.7), por esa razón también se la denomina en ocasiones como capa de mezcla 

débil (Beljaars, 1992). Estrictamente hablando, la capa residual no podría considerarse 

como una capa límite ya que no presenta ningún "contacto" directo con la superficie 

terrestre (Stull, 1988). En realidad, lo que en dicha capa se manifiesta es el recuerdo de 

la actividad de mezcla que tuvo lugar antes de la caída del sol. Esta circunstancia 

ocasiona un estancamiento de los contaminantes emitidos en horas anteriores, los cuales 

pueden permanecer en la capa residual sin apenas mezclarse hasta el día siguiente. La 

presencia de contaminación de días anteriores en las capas altas puede sumarse a las 

nuevas emisiones estancadas de las capas bajas estables durante la ruptura de las 

inversiones térmicas, aumentando de esta forma los niveles de contaminación por el 

fenómeno de fumigación (Zhang y Rao, 1999).  

 

1.2.4 Variación diurna 

 

La capa límite en la atmósfera presenta una escala temporal característica. Dicha 

escala recoge la importante dependencia de la altura de la capa de mezcla con la 



Capítulo 1 

 19

actividad solar de forma que su crecimiento, desarrollo y decrecimiento están 

condicionados por la aportación energética del sol, lo que se manifiesta en una clara 

componente diurna. Esta dependencia temporal marca una enorme diferencia respecto 

de la capa límite en condiciones mecánicas, ya que se traduce en un comportamiento 

dinámico y variable del espesor del aire, condicionado por el proceso de convección. De 

esta forma, la capa límite presenta un carácter nocturno y diurno claramente 

diferenciado (Fig. 1.7). Mientras que durante la noche, normalmente la capa límite viene 

definida por el estrato estable representado por la inversión radiativa superficial, durante 

el día, la actividad turbulenta provoca el desarrollo de la capa de mezcla, fenómeno que 

contempla las siguientes etapas: 

 

I) Destrucción de la inversión radiativa nocturna a primeras horas de la mañana y 

comienzo de una débil capa de mezcla mientras se destruye paulatinamente el 

estrato estable nocturno. 

II) Formación de una capa de mezcla de gran espesor en horas centrales del día, 

delimitada frecuentemente por la presencia de una inversión térmica en altura. 

III) Pérdida o disminución de la inestabilidad como consecuencia del desequilibrio 

térmico que tiene lugar al atardecer.  

IV) Finalmente, formación de una nueva inversión térmica radiativa que irá 

profundizándose e intensificándose a lo largo de la noche.  

 

 
 

Fig. 1.7. Variación diurna de la capa límite. AM es el amanecer y AN el anochecer 
(Beljaars, 1992). 
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 La discontinuidad en la evolución diurna de la capa de mezcla que se manifiesta en 

el amanecer y al final del día, muestra claramente la transición entre las condiciones de 

estabilidad nocturna y la inestabilidad diurna por un lado, y por otro, el proceso por el que 

el cese de la actividad solar determina la interrupción y debilitación de las células 

convectivas, y el establecimiento de las condiciones de estabilidad que conducen a la 

formación de las inversiones radiativas nocturnas.  

 

 Estas etapas que forman parte de la evolución diurna de la capa de mezcla (Fig. 

1.7) demuestran la necesidad de estudiar dicha evolución como un complejo proceso en 

el que intervienen multitud de fenómenos. Por un lado, los fenómenos a microescala 

gobiernan los procesos de destrucción de las inversiones radiativas y de los flujos de 

calor y momento desde la superficie terrestre hasta la cima de la capa de mezcla. Por 

otro lado, los aspectos sinópticos determinan los diferentes regímenes de tiempo en los 

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

 

 Por todo ello, el análisis del comportamiento temporal de la altura de la capa de 

mezcla debe contemplar el ciclo diario de estabilidad nocturna e inestabilidad diurna y 

los regímenes de tiempo a gran escala en los que se desarrolla este estrato de aire 

(Dayan et al. 1988). 

 

1.2.5 Entrada de aire en la cima de la capa límite 

 

 Normalmente, las inversiones térmicas que se encuentran en las capas altas de la 

atmósfera son consideradas como interfases que delimitan la capa de mezcla. Sin 

embargo, en ellas tiene lugar cierto intercambio de aire a través de lo que se conoce 

como la zona de entrada o zona de entrañamiento (Redondo, 1988), que es 

precisamente, donde a menudo la inversión térmica es más intensa. En dicha zona, 

existe un intercambio de fluido a través de la interfase que delimita el flujo turbulento 

(Turner, 1973). En el proceso de intercambio, una parte del fluido es atrapada por los 

movimientos turbulentos a través de la interfase, y consecuentemente, es mezclado con 

el fluido de la región turbulenta. Este fenómeno es el causante de la transferencia de aire 

que se manifiesta por encima de la inversión térmica hacia la capa de mezcla a expensas 

de energía cinética turbulenta. De esta forma, este proceso contribuye al incremento del 

espesor de dicha capa de aire.  
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 Sin embargo, es necesario tener en cuenta que el proceso de entrada de aire en la 

cima de la capa límite es esencialmente un proceso a pequeña escala en el que la 

turbulencia es altamente intermitente. Desgraciadamente, el conocimiento que se tiene 

de este fenómeno es menor que el de las capas bajas de la atmósfera debido 

fundamentalmente a la escasez de medidas en dicha zona.  

 

La entrada de aire se debe a que la flotabilidad de las células convectivas es, en 

ocasiones, tan intensa que pueden penetrar hacia la zona del aire caliente que se 

encuentra justo por encima de ellas. Esta penetración provoca la aparición de 

ondulaciones en la interfase ocasionando la intensificación de la cizalladura local que a 

su vez alimenta este fenómeno a pequeña escala. De esta forma, son tres los 

mecanismos que pueden generar este proceso en la cima de la capa de mezcla: (1) la 

fuerte convección producida por el calentamiento de la superficie y relacionada, como 

ya se verá más adelante, con la velocidad de escala *w , (2) la rugosidad de la superficie 

relacionada con la velocidad de fricción *u , y (3) la turbulencia generada por la 

cizalladura del viento en la cima de la capa de mezcla asociada con el salto de velocidad 

que se produce en la zona de entrada de aire. Dicho proceso se produce en contra de la 

flotabilidad, y por tanto a expensas de la energía cinética turbulenta, lo que puede 

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

 

Experimentos de laboratorio parecían sugerir que el error que se cometería al 

despreciar este efecto de entrada de aire caliente en el cálculo del espesor de la capa de 

mezcla sería muy pequeño (Deardorff et al., 1969). Sin embargo, recientemente, han 

aparecido resultados contrarios en los que se destaca la importancia de este fenómeno 

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

al., 1999). 

 

1.2.6 Flujos de calor en superficie 

 

 Los flujos de calor entre la superficie terrestre y las capas bajas de la atmósfera 

tienen una gran importancia en la parametrización de la capa límite. La variación diurna 

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

recibe la superficie terrestre y el reparto que se hace de toda esta energía. Es por ello por 
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lo que la influencia de la superficie terrestre en el balance energético debe considerarse 

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

 

De forma simplificada, el mecanismo de reparto de energía es el siguiente: la 

radiación solar calienta la superficie terrestre y, a medida que aumenta la energía del 

suelo, parte del exceso de calor es transmitido hacia la atmósfera en forma de calor 

sensible (QH). Si el suelo se encuentra húmedo, se producirá evaporación lo que permite 

una eliminación de calor del suelo en forma de calor latente (QE). A su vez, parte del 

calor también es transmitido hacia las capas profundas del suelo (QG).  
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Fig. 1.8. Balance de energía diurno. La figura superior muestra resultados obtenidos 

en Inglaterra y la figura inferior muestra resultados obtenidos en Canadá para el mes 

de julio de 1971 y 1970 respectivamente (Oke, 1978). 
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La consideración de este esquema permite identificar el reparto de la radiación 

neta (Q*) que llega a la superficie terrestre en función de las tres contribuciones 

caloríficas anteriores, es decir, como la suma del flujo de calor sensible, flujo de calor 

latente y flujo de calor del suelo (Fig. 1.8). En condiciones no advectivas, dichos flujos 

están gobernados por el ciclo diurno de la radiación del sol (Oke, 1978).  

  

1.2.7 Capa límite y contaminación atmosférica 

 

 Otro de los aspectos interesantes de la capa de mezcla es la relación que existe 

entre el espesor de este estrato y el nivel de contaminación que se encuentra retenido en 

esta capa. En la literatura de la contaminación ambiental, la capa de mezcla es 

considerada como el estrato de aire, a través del cual, los contaminantes liberados desde 

la superficie terrestre son transportados y difundidos a través de la atmósfera (Arya, 

1988). De esta forma, las emisiones que tienen lugar en las capas bajas quedan retenidas 

en un volumen de aire cuya dimensión vertical está delimitada por la altura de la capa 

de mezcla. Es por ello, por lo que puede decirse que existe una estrecha relación entre 

los índices de contaminación atmosférica y el espesor de este estrato del aire. Esta 

delimitación del volumen de aire en el que pueden mezclarse los contaminantes produce 

una disminución de la visibilidad en las capas bajas de la atmósfera, lo que es cada vez 

más evidente en las áreas de influencia de los grandes núcleos urbanos e industriales.  

 

Al mismo tiempo, esta definición relativa al volumen de aire en el que pueden 

mezclarse los contaminantes conduce, en algunos casos, a ciertas confusiones. En 

algunos trabajos puntuales en el campo de la contaminación atmosférica se destacan las 

diferencias entre el espesor real de la altura de la capa de mezcla y el espesor del aire 

que podríamos llamar como estrato contaminado. En 1983, R. Aron publicó un 

interesante artículo en el que destacaba las diferencias entre estas dos capas y 

consideraba varias razones por las que tales diferencias podrían producirse. Entre ellas, 

(1) la enorme variación espacial y temporal de la altura de la capa de mezcla que en 

muchos casos no es considerada en los estudios de contaminación atmosférica, (2) los 

métodos tradicionales de cálculo de este estrato, considerando tan solo dos perfiles de 

temperatura, lo que puede llevar a realizar excesivas simplificaciones relativas a su 

evolución y desarrollo a lo largo del día, y por último (3) al hecho de que posiblemente 

el tiempo que los contaminantes necesitan para dispersarse hasta la cima de la capa de 
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mezcla no coincide con la rapidez del cambio que en sí experimenta dicha capa. Por otra 

parte, es necesario considerar el tipo de fuentes y el ritmo de emisión de los 

contaminantes cuando se realizan vinculaciones entre la capa de mezcla y el tope hasta 

el que alcanza dicha contaminación. Obviamente, el estrato en el que se mezclan los 

contaminantes coincidirá con el espesor de la capa límite cuando haya transcurrido el 

tiempo suficiente para que se produzca la dispersión vertical y horizontal completa de 

dicha contaminación, siempre que no haya fuentes o sumideros significativos, 

transformaciones químicas, u otros fenómenos meteorológicos que perturben el proceso 

de homogeneización (Seibert et al., 2000). 

 

 En cualquier caso, la capa de mezcla debería ser considerada como el volumen 

completo de aire en el que potencialmente una masa contaminada podría ser dispersada y 

transportada. Que alcance el tope vertical de la capa de mezcla o no, dependerá como se ha 

visto, de muchos y diversos factores y circunstancias.  

 

1.3 DIFERENCIAS ENTRE LA CAPA LÍMITE Y LA ATMÓSFERA LIBRE 

 

 Todas estas propiedades de la capa límite son más destacables cuando se 

comparan con las características del estrato inmediatamente superior, que configura lo 

que se conoce por atmósfera libre. Entre ambas capas, una discontinuidad de 

temperatura favorece el desacoplamiento del aire, lo que determina y refuerza las 

diferencias entre el régimen que caracteriza el aire que se encuentra por encima y por 

debajo de dicha discontinuidad (Stull, 1988).  Básicamente las diferencias más notables 

entre la capa límite y la atmósfera libre hacen referencia a cuatro aspectos: 

 

(1) Por un lado, mientras que, como se ha descrito anteriormente, la capa límite es 

mayoritariamente turbulenta, en la atmósfera libre la turbulencia solo se manifiesta 

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

 

(2) La dispersión, que en la capa límite es intensa tanto en la componente horizontal 

como en la vertical por el efecto de mezcla, es radicalmente diferente en la 

atmósfera libre. Allí tiene lugar una difusión pequeña a escala molecular y en ella el 

transporte horizontal se debe a la intensidad del viento medio. 

 



Capítulo 1 

 25

(3) Precisamente el viento es otra característica diferenciadora, ya que es cercano al 

perfil logarítmico en la capa superficial bajo condiciones de neutralidad y es 

subgeostrófico en la capa límite. En la atmósfera libre, el viento es cercano al 

geostrófico.  

 

(4) Por último, respecto del espesor de ambas capas, el de la capa límite varía entre los 

100 m y los 2000 m a lo largo del día, o incluso puede llegar a ser mayor en algunas 

condiciones de fuerte convección. Además, suele presentar una onda diurna en su 

desarrollo debido al intercambio energético con el suelo y manifiesta grandes 

variaciones con el espacio, como ya se ha visto anteriormente. El espesor de la 

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

y suele variar entre los 8 y 18 km. 
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CAPÍTULO 2 

BASES TEÓRICAS DE LA CAPA LÍMITE 
 

 
 

La parametrización de la capa límite encierra todos aquellos procedimientos 

matemáticos, hipótesis y simplificaciones mediante las cuales son tratadas las 

ecuaciones que describen los movimientos y las características del aire que nos rodea. 

Junto con el análisis del aire en superficie, el estudio de la capa límite permite 

determinar los flujos de variables como el calor, humedad y momento, y su 

redistribución en todo el espesor de esta capa. La utilización de estos esquemas junto 

con el de radiación permite determinar el modelo de variación diurno que manifiestan 

las variables meteorológicas cercanas al suelo. 

 

 La parametrización de cualquier fenómeno atmosférico supone considerar varias 

premisas. En primer lugar, la correcta identificación de la escala espacio-temporal en la 

que se desarrolla dicho fenómeno, debido al amplio espectro de los movimientos 

atmosféricos. Por otro lado, la correcta imposición de suposiciones que conducen a 

desarrollar un procedimiento matemático de cálculo a partir de la simplificación de las 

ecuaciones primitivas irresolubles. La aplicabilidad del procedimiento desarrollado 

estará condicionada por el cumplimiento de las hipótesis realizadas en las ecuaciones 

generales de partida. Por último, es importante disponer de datos experimentales que 

permitan analizar la bondad del método y las limitaciones de las ecuaciones que se 

aplican a un determinado fenómeno. 

 

 Las ventajas de los ejercicios de parametrización en el campo de la Meteorología 

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

 

(1) La mayor parte de los procedimientos desarrollados tienen un objetivo común, que 

se traduce en proporcionar información sobre magnitudes de difícil obtención a 

partir de variables relativamente sencillas y que pueden provenir de medidas 

rutinarias. 

 

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

computacional al disminuir la complejidad del problema a tratar. 
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(3) Permiten cuantificar parámetros meteorológicos allí donde no pueden realizarse 

medidas experimentales directas.  

 

(4) Proporcionan aproximaciones en algunos casos muy acertadas de variables de 

compleja medición. 

 

(5) Permiten evaluar la influencia o grado de importancia de determinados parámetros 

mediante análisis de sensibilidad.  

 

Además de estas ventajas evidentes, la parametrización de la capa límite 

atmosférica puede considerarse como una de las herramientas más utilizadas en la 

determinación del espesor y la compleja estructura de este estrato, ya que permite 

caracterizar las etapas de crecimiento y decrecimiento a lo largo del  día, así como 

también, el establecimiento del régimen estable nocturno. El desarrollo de este 

procedimiento matemático como vía alternativa surge de considerar las ecuaciones del 

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

 

2.1 ECUACIONES DEL FLUJO TURBULENTO 

 

 Las ecuaciones que describen los flujos atmosféricos están gobernadas por tres 

principios físicos fundamentales: la conservación de la masa, la conservación del 

momento y la conservación de la energía. Las relaciones matemáticas que expresan 

estos principios se derivan de considerar las propiedades y fuerzas que actúan sobre un 

elemento fluido.  

 

El tratamiento del flujo turbulento en estas expresiones se realiza 

descomponiendo las variables que intervienen en las ecuaciones básicas, en su parte 

promedio y en la parte perturbada o turbulenta ( s S s= + ' ), además de realizar algunas 

simplificaciones en función de un análisis de escala para despreciar términos que sean 

muy pequeños frente a otros más importantes (Stull, 1988). La notación empleada en 

estas ecuaciones recibe el nombre de notación tensorial o resumida de Einstein y 

permite expresar las ecuaciones de la siguiente forma:  
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 La primera de las ecuaciones representa la ecuación de los gases perfectos donde 

P es la presión, R es la constante de los gases, ρ es la densidad del aire, Tv es la 

temperatura virtual. 

 

La ecuación (2.2) es la ecuación de continuidad o conservación de la masa en la 

que se ha considerado la densidad del aire constante con el tiempo y el espacio, lo que 

conduce a simplificar la ecuación en la forma en la que aparece recogida en esta 

expresión y que se conoce como aproximación de incompresibilidad. U j representa a 

las tres componentes medias del viento ( WyVU , ) y xj son las tres direcciones del 

espacio (x,y,z) en un sistema local definido de forma que el eje x es tangente al paralelo 

terrestre, el eje y es tangente al meridiano y el eje z es la prolongación del radio 

terrestre. La ecuación de continuidad así formulada es conocida también como ecuación 

de divergencia cero del viento y su cumplimiento es básico en los modelos 

meteorológicos, ya que evita inconsistencia físicas en los resultados de campos de 



Capítulo 2 

 30

viento. Lógicamente, para las fluctuaciones turbulentas también se cumple que 

0' =∂∂ jj xu . 

 

La ecuación (2.3) es la forma de la Segunda Ley de Newton aplicada a las masas 

de aire y constituye a su vez lo que se conoce por conservación del momento. El primer 

término de la parte izquierda de esta ecuación describe la reserva de momento y el 

segundo representa la advección. A la derecha de la igualdad, se encuentra la acción de 

la gravedad (g), la acción de la fuerza de Coriolis por la rotación terrestre (fc), las 

fuerzas de presión (P) y por último, la influencia de la viscosidad (υ ). En dicha 

ecuación, ha de tenerse en cuenta que: 

 

1. 
⎩
⎨
⎧

≠
=

=
jipara
jipara

ij 0
1

δ  

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

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

 

El desarrollo de esta ecuación siguiendo la notación tensorial conduce a la 

conservación del momento para las tres componentes del viento.  

 

 La ecuación (2.4) se refiere a la conservación de la humedad en la que q es la 

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

por unidad de masa de aire húmedo. qS  es el término fuente o sumidero de humedad 

que pueda asociarse a cualquier proceso no tenido en cuenta por la propia ecuación. 

 

 La conservación del calor viene representada por la ecuación (2.5) donde θ es la 

temperatura potencial, Lv es el calor latente de evaporación, E es el ritmo de 

evaporación y Qj es la componente de la radiación  en la dirección j.  

 

 Por último, la ecuación (2.6) recoge la conservación de cualquier cantidad 

escalar C como puede ser la concentración de un contaminante por unidad de volumen.  
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 Las ecuaciones de los movimientos turbulentos presentan términos relativos a 

varianzas y covarianzas ( 2'
iu y ''

juθ ). Las primeras informan de la cantidad de energía 

turbulenta y de su intensidad, y las segundas describen los flujos turbulentos 

cinemáticos. Desgraciadamente, se desconocen los valores de estos términos, de forma 

que es necesario encontrar formulaciones alternativas en función de variables más 

sencillas que permitan resolver las ecuaciones que rigen los movimientos turbulentos de 

la atmósfera real. 

 

La primera simplificación que se hace a este sistema afecta a las ecuaciones 

(2.3-6) en las que suele desaparecer el último término asociado a la viscosidad ya que en 

las capas bajas de la atmósfera, los términos asociados a la difusión molecular son 

considerablemente menores comparados con los de la difusión turbulenta. 

 

2.2 EL CIERRE DE LAS ECUACIONES BÁSICAS 

 

 El problema de cierre de las ecuaciones básicas se debe al hecho de que en este 

sistema, el número de incógnitas es superior al de ecuaciones. El sistema se dice 

entonces que no está cerrado.  El tratamiento matemático orientado a resolver este 

problema conduce a una situación más complicada aún, ya que el número de incógnitas 

crece al mismo tiempo que las expresiones aumentan su grado de complejidad. El 

aumento de incógnitas se produce al intentar encontrar un procedimiento matemático 

que permita conocer la divergencia de los flujos turbulentos de las ecuaciones de partida 

que son desconocidos. El procedimiento deriva en expresiones de este tipo: 
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Como puede comprobarse, aparecen los términos ( ) jkji xuuu ∂∂ ''' , llamados 

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

incógnitas aumenta. Si se desarrollara una ecuación similar a la (2.7) para obtener los 
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momentos de tercer orden, aparecerían términos con momentos de cuarto orden y así 

sucesivamente, en un proceso que no tiene fin. Este problema se resume claramente en 

la siguiente tabla: 

 

Ecuación para: Momento Ecuación Núm. de Ec. Núm. de 

incóg. 

 

iU  

 

Primer 
j

jii

x
uu

t
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∂ '''''''
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10 

 

15 

 

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

 

 Según la tabla anterior, para resolver los momentos de primer orden se dispone 

de un sistema de tres ecuaciones con seis incógnitas, de forma que si se quisiera 

encontrar la solución de estas seis incógnitas o momentos de segundo orden, se tendría 

que desarrollar un sistema de seis ecuaciones en el que aparecen, entonces, diez 

incógnitas o momentos de tercer orden, y así sucesivamente. 

 

El problema de cierre de estas ecuaciones ha impedido el desarrollo de una 

teoría consistente de los movimientos turbulentos del aire y ha abierto las vías de 

desarrollo de procedimientos alternativos de cálculo a partir de teorías o suposiciones 

semiempíricas que arrastran restricciones importantes que han de tenerse en cuenta a la 

hora de aplicar tales expresiones en la atmósfera real.  

 

2.2.1 Teoría-K o esquema de cierre de primer orden 

  

 Los flujos laminares no experimentan fricción o rozamiento de forma que no 

existe ninguna fuerza tangencial en las láminas o capas ni en los bordes que deba 

tenerse en cuenta. Los fluidos reales experimentan estas fuerzas tangenciales como 
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respuesta a una propiedad fundamental del fluido que se conoce por el nombre de 

viscosidad. La viscosidad viene definida de la siguiente manera según la Ley de Newton 

de la fricción: 

  
z
u

∂
∂

= µτ  (2.8) 

 

donde τ es la fuerza de fricción tangencial por unidad de área y µ es la viscosidad 

dinámica del fluido. En los movimientos de los fluidos, se suele considerar además el 

cociente entre la viscosidad dinámica y la densidad del fluido, definiendo de esta forma 

la viscosidad cinemática ρµυ = . En esta expresión y en las que a continuación 

aparecerán a lo largo de esta memoria, se designará a las componentes (ui, uj, uk) de la 

velocidad del viento como (u, v, w). 

 

 La transferencia de los conocimientos en fluidos a la atmósfera real permitió la 

posibilidad de definir, por similitud, la tensión turbulenta atmosférica en función del 

gradiente de velocidad del viento de la siguiente manera: 

 

 
z
u

K M ∂
∂

= ρτ  (2.9) 

 

y de igual forma para las componentes v y w. En esta expresión, KM es el coeficiente de 

intercambio turbulento o viscosidad turbulenta del momento. Por otra parte, la tensión 

turbulenta viene definida por la covarianza de las componentes turbulentas del viento: 

 

 '' wuρτ −=  (2.10) 

 

Al igualar ambas expresiones (2.9) y (2.10) se llegaría a: 

 

 
z
u

Kwu M ∂
∂

−=''  (2.11) 

 

y de forma similar para los flujos de calor y vapor de agua, se tendría: 
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z

Kw H ∂
∂

−=
θ

θ ''  (2.12) 

 
z
q

Kwq W ∂
∂

−=''  (2.13) 

 

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

calor y para la humedad, respectivamente.  

 

La aplicación de las expresiones (2.11-13) permite obtener los valores de las 

covarianzas a partir del conocimiento del gradiente de la magnitud correspondiente y 

del coeficiente de difusividad turbulenta. El uso de este procedimiento se conoce como 

esquema de cierre de primer orden. 

 

De ensayos experimentales parece deducirse que KH = KW = 1.35 KM, con 

valores típicos de KM del orden de 1 a 10 m2s-1.  Esta simplificación, en ocasiones, 

resulta excesiva y los resultados no siempre son coherentes con la suposición de 

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

 

 Aunque aparentemente, el cierre de las ecuaciones del movimiento se facilitaba 

con este esquema, las limitaciones en su aplicación y la dependencia de los coeficientes 

de difusividad turbulenta con el flujo, no conducían a una solución satisfactoria ni 

completa. Por un lado, el esquema de cierre de primer orden solamente producía 

resultados aceptables para aquellas condiciones en las que la transferencia turbulenta se 

manifestaba con remolinos pequeños (casos de estabilidad y neutralidad de 

estratificación) y en las que la longitud de escala es menor a la del gradiente medio. 

Esto suponía considerar, por otro lado, que para condiciones de fuerte inestabilidad 

como las que se producen en la capa de mezcla convectiva, el esquema de las 

difusividades turbulentas no podía ser aplicado. En estas condiciones, KH podría tomar 

valores carentes de sentido físico, al aproximarse a cero el gradiente de temperatura 

potencial. 

 

 Existen varias hipótesis alternativas para el cálculo de los coeficientes K, entre 

las que destaca la desarrollada por Prandtl en 1925 y que se conoce por el  nombre de 
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Teoría de la longitud de mezcla, además de otros métodos alternativos en los que este 

coeficiente se calcula a partir de su dependencia bien con la altura o bien con los 

gradientes de magnitudes como la velocidad del viento o la temperatura, tomando 

diferentes valores en función del grado de estabilidad atmosférica (O'Brien, 1970).  

 

2.2.2 Teoría de la longitud de mezcla 

  

 La teoría de la longitud de mezcla surgió como consecuencia de las hipótesis 

formuladas por Prandtl en 1925. La mezcla turbulenta que se manifiesta en la atmósfera 

podría describirse en términos similares a la que tiene lugar a escala molecular. Las 

moléculas que se mueven dentro de un fluido viscoso abandonan una posición y 

recorren trayectorias cortadas por colisiones elásticas con otras moléculas en las que 

intercambian propiedades. Entre estas colisiones, se dice que las moléculas han 

recorrido una distancia denominada recorrido libre medio. Si se traslada esta misma 

filosofía a los movimientos turbulentos, podríamos considerar que en dicho régimen, las 

parcelas fluidas parten de una posición y llegan a otra en la que intercambian 

propiedades, de forma que entre el nivel de partida y de llegada se supone que han 

recorrido una distancia característica y semejante al recorrido libre medio, que se 

conoce como longitud de mezcla. La diferencia con el régimen viscoso es que, mientras 

que en éste las moléculas recorrían una determinada distancia definida entre dos 

colisiones, en el régimen turbulento, las parcelas fluidas salen de un nivel donde se 

encontraban inmersas y llegan a otro nivel en el que son absorbidas sin existir 

colisiones.  

  

 El esquema que se consigue con esta teoría es el siguiente: en el nivel z de un 

fluido la velocidad media del régimen es zu  mientras que en el nivel lz + , la velocidad 

es distinta y viene definida por lzu + . Supongamos que en el nivel z se ha generado una 

perturbación capaz de abandonar ese nivel y alcanzar el nivel lz + . Como la parcela 

fluida en el nivel lz +  tiene una velocidad instantánea definida por 'uuu lz −=+ , 

cuando accede a este nivel, produce una perturbación igual a la diferencia entre las 

velocidades de los dos niveles: 

 lzz uuu +−='  (2.14) 
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de forma que desarrollando esta expresión como una serie de Taylor se tendría que: 

 

 
z
uluu zlz

∂
∂

+=+  (2.15) 

 

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

 

 
z
ulu

∂
∂

−='  (2.16) 

 

 Por tanto, la teoría de la longitud de mezcla, proporciona un método para 

determinar las magnitudes turbulentas a partir del gradiente de las magnitudes medias 

que son más sencillas de identificar así como también lo son sus gradientes.  

 

 Es interesante destacar que mientras el recorrido libre medio de las moléculas 

gaseosas es función de la temperatura y de las características del fluido, la longitud de 

mezcla es por el contrario, función del flujo, es decir, de su velocidad, aceleración y, en 

general, de todas sus magnitudes dinámicas. Por otra parte, las colisiones en las 

moléculas gaseosas son conservativas de la energía mientras que la absorción de una 

parcela fluida implica un intercambio energético.  

 

 Dado que la turbulencia cuando está plenamente desarrollada es isotrópica, es 

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

la velocidad perturbada ( )''' ,, wvu  son del mismo orden, pero mientras que las 

velocidades '' vyu  tienen el mismo signo, para la velocidad vertical 'w , se considera el 

signo contrario, por tanto: 

 

 
z
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z
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z
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∂
∂
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Teniendo en cuenta la expresión (2.10) para la tensión turbulenta, sustituyendo 

las expresiones (2.17) se llegaría a: 
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que representa la transferencia de la  cantidad de movimiento en la componente x sobre 

la vertical o componente z. En las proximidades de aquello que produjo el régimen 

turbulento es donde la tensión alcanza los mayores valores, mientras que lejos de esa 

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

 

 Por otra parte, comparando la expresión (2.18) con la (2.9), se comprueba la 

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

 

 
z
ulK M ∂

∂
= 2  (2.19) 

 

 La expresión anterior permite calcular el coeficiente de difusividad turbulenta a 

partir del conocimiento del valor de la longitud de mezcla.  

 

 En la capa superficial, el tamaño de los remolinos turbulentos está limitado por 

la presencia de la superficie terrestre. Por ello, se suele suponer que 222 zkl = , siendo k 

la constante de von Karman que toma un valor entre 0.38 a 0.42 según los autores 

(Zhang et al., 1988; Businger et al., 1971; Garrat, 1977) y z es la altura sobre el nivel del 

suelo. De esta forma, la expresión (2.19) para el coeficiente de difusividad del 

momento, se podrían expresar de la siguiente manera: 

 

 
z
uzkK M ∂

∂
= 22  (2.20) 

 

 Algunos autores (Delage, 1974; Estournel y Guedalia, 1987; Lasser y Arya, 

1986) han propuesto otro tipo de expresiones basadas en la teoría de longitud de mezcla 

para las difusividades turbulentas con objeto de ajustar de mejor forma, los valores 

observados a las expresiones teóricas. 
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 En cualquier caso, en esta formulación la cuestión principal es la determinación 

de la longitud de mezcla, l. El valor de este parámetro puede suponerse del orden de 

unas decenas de metros, es decir, del tamaño de los remolinos turbulentos (Blackadar, 

1962).  Una formulación más precisa para calcular el valor de la longitud de mezcla 

puede derivarse de la siguiente expresión: 

 

 
∞+

=
lkz

zkl
1

 (2.21) 

 

donde ∞l se define como una longitud de mezcla asintótica que suele tomar el valor de 

100 m.  

 

Uno de los inconvenientes de la teoría-K y de la teoría de la longitud de mezcla 

reside en la suposición de que los coeficientes de las difusividades turbulentas son 

iguales en las tres componentes del espacio, lo que solo puede considerarse válido 

cuando la turbulencia está plenamente desarrollada. Otro inconveniente se deriva de 

considerar acertada la suposición de que los intercambios de cantidad de movimiento, 

energía, etc., tienen lugar como consecuencia del movimiento de parcelas fluidas de 

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

 

En la teoría de la longitud de mezcla se considera que la parcela fluida con una 

cantidad de movimiento dada, se traslada a otro nivel en el que es absorbida 

produciendo una perturbación. Desde que sale de un nivel hasta que llega a otro, se 

considera que mantiene constantes sus propiedades, de forma que los intercambios son 

discretos. En realidad, y puesto que la turbulencia se manifiesta en la atmósfera de 

forma continua, las hipótesis de la teoría de Prandtl han de considerarse como una 

simplificación de los fenómenos turbulentos.  

 

Una de las teorías que enfoca la turbulencia desde un punto de vista continuo es 

la teoría estadística de Taylor basada en la hipótesis de que el estado del movimiento 

turbulento es aleatorio y alcanza todos los niveles de perturbación establecidos. Aunque 

esta teoría se acerca más a la realidad, tiene el defecto de considerar la aleatoriedad de 

la turbulencia en su grado máximo, en el sentido de que en ella, todo es independiente 
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entre sí. En realidad, no es del todo cierto que las perturbaciones producidas en un nivel 

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

 

Una variante de esta teoría, basada también en la de la longitud de mezcla, es la 

conocida por el nombre de teoría del vórtice de Taylor en la que las parcelas fluidas se 

caracterizan, no por su cantidad de movimiento, sino por su vorticidad o rotacional de la 

velocidad. Los resultados a los que conduce la aplicación de esta teoría son más 

consistentes con la realidad.  

 

2.3 TEORÍA DE SEMEJANZA 

 

 El desarrollo de las ecuaciones básicas conducía a términos desconocidos que 

iban aumentando la complejidad del problema en un proceso continuo que parecía no 

tener fin. Como se ha visto, a medida que se desarrollaban procedimientos en los que se 

iba aumentando el grado de los momentos (de primer orden, segundo, tercero, etc.) se 

establecían procedimientos de cierre de orden superior más complejos que el de la 

teoría-K o el de la teoría de la longitud de mezcla. Uno de los procedimientos más 

sencillos de realizar un cierre de orden superior suponía establecer una relación entre los 

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

 

 Al mismo tiempo, comenzaron a surgir dos vías para atacar el problema de 

cierre de las ecuaciones del movimiento. Por un lado, los esquemas de cierre locales, 

planteaban la posibilidad de que una variable desconocida en cualquier punto del 

espacio, podría ser parametrizada mediante el conocimiento de variables y/o de 

gradientes conocidos en ese mismo punto del espacio. En esencia, este esquema 

comparte de nuevo la idea de semejanza entre la difusión molecular y el régimen 

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

 

Por otro lado, los esquemas de cierre no locales consideraban que la magnitud 

desconocida en un punto concreto se podría parametrizar mediante el conocimiento de 

magnitudes conocidas en otros muchos puntos del espacio. Este esquema supone que la 

turbulencia es una superposición de remolinos que transportan fluido como en el 

proceso de advección.  Los métodos no locales se han aplicado fundamentalmente para 

resolver el problema de cierre de primer orden. 
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La teoría de semejanza es un esquema de cierre local de orden cero. Esto 

significa que la velocidad media del viento, la temperatura, la humedad y otras 

magnitudes promedias se parametrizan directamente como una función del espacio y del 

tiempo. 

 

 Los conceptos fundamentales de la teoría de semejanza fueron establecidos por 

A. M. Obukhov en 1946, y tuvieron que pasar 8 años para que se dispusiera de 

constancia experimental de dichos conceptos (Obukhov, 1946; Monin y Obukhov, 

1954). El análisis de las expresiones de esta teoría se realizó mediante la aplicación de 

diversas medidas experimentales que permitieron cuantificar funciones y parámetros 

fundamentales para caracterizar el comportamiento turbulento de la capa límite.  

 

 El procedimiento en el que se basa esta teoría consiste en agrupar variables 

adimensionales de una determinada manera, con objeto de obtener relaciones empíricas 

que permitan identificar magnitudes de interés. A este procedimiento se le conoce por el 

nombre de teorema Pi de Buckingham. La teoría de semejanza formulada en términos 

de este análisis dimensional, establece que si dos experiencias son iguales, así como las 

combinaciones adimensionales de los parámetros que las definen, entonces los 

resultados de dichas experiencias serán idénticos y las funciones de los parámetros serán 

universales.  

 

2.3.1 Teoría de semejanza para la capa superficial 

 

 En los primeros metros de la capa límite pueden establecerse unas relaciones 

funcionales en base a la teoría de semejanza. En la capa superficial, los flujos de la 

cantidad de movimiento, el calor y la humedad pueden considerarse iguales a los 

valores de dichos flujos a nivel de superficie, ya que apenas cambian un 10% de su 

magnitud con la altura, por lo que puede definirse como una capa de flujo constante. 

Normalmente, el límite superior de la capa superficial se define como la altura en la que 

1.0=hz , siendo h la altura de la capa límite. 

 

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

Monin-Obukhov  y los principales parámetros que la identifican son los siguientes: 
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a) Velocidad de fricción 
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b) Longitud de Obukhov 
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c) Temperatura de escala 
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d) Humedad específica de escala 
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*
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=  (2.25) 

 

 Todas las magnitudes adimensionales que se derivan para la capa superficial se 

expresan en función de 
L
z

=ξ , es decir, de las dos longitudes de escala, z y L, que son 

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

la capa límite hasta donde predominan los efectos de fricción o de cizalla, se tiene que 

para Lz << , los efectos de cizalla se consideran predominantes, mientras que para 

Lz >> , la turbulencia generada por los procesos térmicos predomina frente al efecto 

de cizalla. La aplicación de la filosofía del teorema Pi de Buckingham a la capa 

superficial permite la formulación de las siguientes relaciones de semejanza: 

 

 ( ) ⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛

∂
∂

⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛
=

z
u

u
zk

m
*

ξφ  (2.26) 

 

 ( ) ⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛

∂
∂

⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛
=

z
zk

h
θ

θ
ξφ

*

 (2.27) 

 

 ( ) ⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛

∂
∂

⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛
=

z
q

q
zk

w
*

ξφ  (2.28) 



Capítulo 2 

 42

donde φm(ξ), φh(ξ) y φw(ξ) son las funciones universales de semejanza básica que 

relacionan los flujos constantes de momento, calor y humedad en la capa superficial con 

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

 

Para pequeños cambios en ξ , es posible realizar un desarrollo de las funciones 

universales como una función polinómica de la siguiente manera: 

 

 ( ) ξβξβξβξφ 1
2

21 1...1 +≈+++=  (2.29) 

 

 Ahora bien, existen tres límites asintóticos que se manifiestan al analizar las 

expresiones de las funciones universales: 

 

1) Límite neutro.  

 

Para condiciones neutras, se tiene que 0→ξ  y según (2.29) se llegaría a que 

( ) 1=ξφ . La aplicación de este resultado a la expresión (2.26) conduce a la siguiente 

fórmula: 

 

 ( ) ⎟⎟
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⎝
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z
z

k
u

zu  (2.30) 

 

donde k es la constante de von Karman y 0z  es el parámetro de rugosidad que toma 

diferentes valores en función del tipo y estructura del suelo. La ecuación (2.30) 

constituye la expresión del perfil logarítmico del viento para la capa superficial en 

condiciones neutras. 

 

2) Límite estable.  

 

Para condiciones fuertemente estables, se tendría que ∞→ξ y los movimientos 

verticales apenas se desarrollarían debido a la intensidad de la estratificación. El tamaño 

de los remolinos vendría delimitado por la estabilidad de la capa y no por la distancia a 

la superficie. Este hecho conduce a un análisis de escala local no dependiente de la 
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altura (Wyngaard, 1973) en el que son necesarios conceptos de semejanza locales para 

la descripción de los fenómenos en estas condiciones (Nieuwstadt, 1984). 

 

3) Límite inestable. 

 

Cuando las condiciones son fuertemente inestables ( )−∞→ξ  , el viento suele estar 

en calma y los movimientos convectivos son de gran intensidad. En este caso, el análisis 

de escala de Monin-Obukhov no es aplicable y es necesario utilizar otro tipo de análisis 

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

 

 La consecuencia de estas consideraciones es que las funciones universales no 

pueden aplicarse para todo valor de ξ. Se ha comprobado que para condiciones 

extremas, bien de fuerte inestabilidad (convección libre) o, para el caso contrario, de 

gran estabilidad, la aplicación de la teoría de semejanza puede no dar buenos resultados. 

Esto supone considerar el hecho de que la mayoría de los datos meteorológicos usados 

en la determinación de las funciones de semejanza de Monin-Obukhov deben estar 

limitados a un rango de estabilidad moderado, es decir, dentro de un margen 

comprendido entre 25 <<− ξ . 

 

 Las expresiones analíticas de las funciones universales han sido ampliamente 

estudiadas a partir de numerosos experimentos y observaciones en la capa superficial y 

existen varias fórmulas semiempíricas, algunas de las cuales incluyen diferentes rangos 

de ξ  (Dyer, 1974). La determinación de hφ  se realiza a partir del conocimiento del 

perfil vertical de θ , y se considera normalmente que wh φφ = . Para rangos moderados 

de ξ , las observaciones sugerían unos ajustes para las funciones universales según las 

siguientes expresiones: 
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La constanteα  es el cociente entre las difusividades turbulentas de momento y 

calor, es decir, MH KK=α  y físicamente representa la relación entre los intercambios 

turbulentos de calor y de momento. Por otra parte, los valores de estas constantes 

( )2121 ,,,, γγββα  han sido discutidos por varios autores. Así, uno de los conjuntos de 

valores más utilizados se debe al experimento de Kansas (Businger et al., 1971) en el 

que se llegaron a los siguientes resultados: 

 

 α = 0.74    β1 =β2 =  4.7    γ1 = 15     γ2 = 9 (2.33) 

 

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

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

investigaciones: 

 

Autores 1γ  2γ  1β  2β  

Webb (1970) _ _ 5.2 5.2 

Dyer y Hicks (1970) 16 _ _ _ 

Businger et al. (1971) 15 9 4.7 4.7 

Wieringa (1980) 22 13 6.9 9.2 

Dyer y Bradley (1982) 28 14 _ _ 

Webb (1982) 20.3 12.2 _ _ 

Hogstrom (1988) 19 11.6 6.0 7.8 

Dyer (1974) 16 16 5 5 

 

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

 

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

siguiente manera (Stull, 1988): 

 

 
051

0)151( 2/12

≥+==

<−== −

ξξφφ

ξξφφ

paramh

paramh   (2.34) 
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 La diferencia entre las ecuaciones (2.31-32) y (2.34) no es excesivamente grande 

siempre que estemos cercanos a las condiciones neutrales, para las cuales, el 

coeficiente α  se considera igual a 1. 

 

 Integrando las ecuaciones de los perfiles de velocidad y temperatura 

considerando las expresiones de las funciones universales se obtiene: 

 

 ( ) ( ) ( ) ( )[ ]LzLzzzkuzu mm 00* ln)( ψψ +−=  (2.35) 

 

 ( ) ( ) ( ) ( ) ( ) ( )[ ]LzLzzzkzz hh 00*0 ln ψψαθθθ +−=−  (2.36) 

  

 En dichas expresiones, ψm(z/L) y ψh(z/L), reciben el nombre de funciones de 

correlación empírica y son el resultado de la integración de las anteriores funciones φ.  

 

 La ventaja de escribir las ecuaciones anteriores como en las expresiones (2.35-

36), es que permite interpretar las funciones ψm(z/L) y ψh(z/L) como la desviación que 

experimenta el perfil del viento y el de temperatura respecto de las condiciones 

neutrales cuando los efectos de flotabilidad comienzan a ser predominantes en la 

generación de la turbulencia atmosférica. Las expresiones de las funciones de 

correlación empírica se obtienen en función del grado de estabilidad (debido a la 

dependencia previa que ya tenían las funciones φ). La integración de estas expresiones 

conduce a resultados de este tipo: 
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donde ( ) ( ) 2141 91151 ξξ −=−= yex  y se ha considerado que el coeficiente α  es 

igual a 1. 

 

 Estas expresiones fueron obtenidas por Paulson (1970) a partir de las funciones 

de semejanza de Businger et al. (1971). Bajo condiciones de neutralidad, es decir, para 

0=ξ , los perfiles de viento y temperatura recuperan el comportamiento logarítmico y 

adiabático, respectivamente.  

 

 Otro de los parámetros básicos de la teoría de semejanza es el número de 

Richardson que representa el balance entre los efectos térmicos y mecánicos en la 

generación del estado turbulento de las capas bajas de la atmósfera y viene definido por: 

 

 ( )
( )2zu

zgRi
∂∂

∂∂
=

θ
θ

 (2.39) 

 

 Utilizando las ecuaciones (2.26-27), el número de Richardson puede expresarse 

en función de ξ de la siguiente forma: 

 

 2
m

hRi
φ
φ

ξ=  (2.40) 

 

 La utilización de las funciones (2.34) tiene la ventaja de poder relacionar Ri y ξ 

mediante unas expresiones sencillas de la siguiente manera: 
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Ri

Ri
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ξ  (2.41) 

 

Existen varias expresiones del número de Richardson (del flujo, del gradiente, de 

volumen) pero en cualquiera de sus formas, este parámetro permite identificar la 

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

 

 La teoría de semejanza proporciona un esquema conveniente para determinar la 

influencia de la estabilidad en la transferencia turbulenta de la capa superficial. Sin 

embargo, en dicha teoría no existe ninguna indicación sobre la posibilidad de extender 

tales funciones a toda la capa límite. En este sentido, se han realizado muchos intentos 

para extender los resultados de las expresiones de Monin-Obukhov a niveles superiores 

(Zilitinkevich y Chalikov, 1968: Monin y Zilitinkevich, 1974; Zilitinkevich y Deardorff, 

1974; Yamada, 1976; Arya y Sundararajan, 1976), pero el problema radica en que 

además de los parámetros de escala considerados para la capa superficial, es necesario 

tener en cuenta otros factores de gran importancia, como la altura de la capa límite, el 

parámetro de Coriolis, el ritmo de cambio del viento con la altura, etc. Todo ello 

configura un esquema de compleja solución, ya que si se tienen en cuenta todas las 

variables que caracterizan el problema, de nuevo se llega a un sistema no resoluble. Por 

ello, para poder manejar unas expresiones matemáticas para la capa de mezcla, es 

indispensable realizar algunas simplificaciones. 

 

 Una de las simplificaciones que se realizan consiste en considerar que la teoría 

de semejanza para la capa de mezcla solamente es aplicable cuando se encuentra en un 

estado de convección libre (Deardorff, 1972a; Deardorff et al., 1980), es decir, cuando 

los movimientos convectivos se producen como consecuencia de la diferencia de 

densidad que acompaña a los gradientes de temperatura y que suele producirse en días 

despejados con velocidades de viento débiles. 

 

 La condición de convección libre que se manifiesta para 1>>− Lz  supone que 

la producción de turbulencia por efecto de flotabilidad es mucho mayor que la que se 

debe a la cizalla de viento y que por lo tanto, la velocidad de fricción *u  no es tan 

importante como parámetro de escala. La única manera de conseguir la independencia 

de *u en la expresión del gradiente de temperatura potencial es suponer una dependencia 

del tipo ( ) 31−− Lz  de la siguiente forma: 

 

 ( ) ( ) 31

0
''
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De la misma manera, se llega a definir la velocidad vertical de escala o 

velocidad convectiva, *w , como un parámetro esencial y que representa físicamente la 

velocidad típica de los remolinos grandes, como son las térmicas, en la capa de mezcla 

dominada por efectos convectivos intensos: 

 

 ( )
31

0
''

* ⎥
⎦

⎤
⎢
⎣

⎡
= θ

θ
wzgw

v

 (2.43) 

 

En estas condiciones, se tendría entonces que: 

 

 constante
zw
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=

∂
∂θ

θ 0
''

*

)(
 (2.44) 

 

 Por otra parte, las varianzas y las covarianzas de velocidad y temperatura 

seguirían una ley de grado 31  de la siguiente forma: 
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Todo ello permite comprobar la capacidad de la teoría de semejanza para 

proporcionar expresiones o funciones incluso en los casos en los que dicha teoría no fue 

desarrollada.  

 

Los valores de las constantes requieren de medidas experimentales para poder 

ser evaluados. La tabla siguiente resume el orden de magnitud de algunos de los 

parámetros esenciales que caracterizan a la capa de mezcla: 
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Parámetro Orden de magnitud 

zi 0.2 a 2 km 

*w  2 m/s 

*θ  0.1 K 

*q  0.1 g/m3 

*u  0.02 m/s 

 

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

condiciones de fuerte convección (Stull, 1988). 

  

 La aplicación de la teoría de semejanza para las magnitudes medias y sus 

gradientes en la capa de mezcla, conduce a unas expresiones válidas para 

ii zzz 9.01.0 ≤≤ , siendo zi el espesor de capa límite y que son del siguiente tipo: 
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 Ahora bien, las expresiones que se obtienen dentro de la teoría de semejanza son 

normalmente aplicadas para condiciones de equilibrio o estados estacionarios. No suele 

considerarse la variable tiempo como una variable relevante. La fuerte dependencia del 

espesor de la capa límite con la variable tiempo ha sido la causa de que la teoría de 

semejanza no ofrezca resultados satisfactorios respecto de este parámetro. Sin embargo, 

el espesor de capa límite se utiliza como dato de entrada en los grupos adimensionales 

para obtener variables de interés que han alcanzado el estado cuasi-estacionario, por lo 

que ha de ser obtenido mediante otros procedimientos para resolver las ecuaciones de la 

teoría de semejanza.  

 

2.4 PARAMETRIZACIONES DE LA ALTURA DE LA CAPA LÍMITE 

 

 La parametrización de la capa límite responde a la necesidad de disponer de 

procedimientos que permitan obtener el valor de este parámetro sin necesidad de 

recurrir a complejas formulaciones o a costosos despliegues instrumentales que no 

siempre pueden realizarse ni generalizarse para diferentes áreas. Por ello, a efectos 
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prácticos, se ha desarrollado un amplio abanico de formulaciones de diagnóstico y 

pronóstico para la capa límite que se caracterizan por su simplicidad y por el 

requerimiento de escasos datos de entrada.  

 

 La mayoría de las parametrizaciones a partir de las cuales es posible obtener la 

altura de la capa límite requieren el establecimiento previo de las condiciones de 

estabilidad en las que dichas expresiones han de ser utilizadas. Esto significa que, hasta 

la fecha, no existe una única formulación para la evolución de la altura de la capa límite 

a lo largo de todo el día que comprenda el establecimiento de un régimen turbulento de 

mayor intensidad durante el día y un decaimiento del mismo durante la noche, sin que 

existan discontinuidades de carácter temporal asociadas a los cambios de estabilidad del 

aire. A todo ello, hay que añadir la existencia de un periodo del día en el que el 

comportamiento de la capa límite no está claramente definido (Mahrt, 1981). 

Concretamente, al final de la tarde, se produce un colapso de la energía turbulenta que 

mantiene activa la capa límite, provocando una disminución o caída brusca del espesor 

de este estrato. El desplome de la capa límite provoca confusiones en la interpretación 

de resultados como los relativos a contaminación, ya que se producen incoherencias 

entre los valores de la concentración de ciertos contaminantes y el espesor del estrato 

que los mantiene retenidos. El hecho de que el colapso de la capa de mezcla durante el 

final de la tarde no esté del todo claro, ha tenido y tiene unas desfavorables 

consecuencias en las predicciones que se realizan sobre el espesor de la capa límite y su 

evolución durante la noche. La consideración de la existencia de una cierta memoria 

turbulenta que define la capa residual podría, sin embargo, disminuir los errores en la 

interpretación de los resultados y sería de gran importancia en el estudio de la evolución 

diurna de la capa límite. Sin embargo, como ya se adelantó en el capítulo anterior, no 

existe mucha documentación al respecto de la naturaleza y extensión de la capa residual.  

 

 A pesar de las dificultades que conlleva la parametrización de la altura de la 

capa límite, en la bibliografía hay un conjunto de expresiones que pueden ser aplicadas 

a los diferentes regímenes de estabilidad en los que puede dividirse el día, completando 

el ciclo diurno con la existencia de dos discontinuidades en los periodos de transición, 

del amanecer y del atardecer, que han de ser tratadas de forma independiente. La 

utilización de estas expresiones relativamente sencillas se justifica por el hecho de que 

el conocimiento de la altura de la capa límite es crucial en los estudios de 
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contaminación (Verver y Scheele, 1988), así como en las investigaciones orientadas a 

caracterizar la estructura de dicha capa (Holtslag y Nieuwstadt, 1986). Es por ello, por 

lo que muchos modelos atmosféricos incluyen un procedimiento de cálculo del espesor 

de este estrato a partir del conocimiento de variables o parámetros obtenidos por el 

propio modelo. La necesidad de trabajar con una resolución vertical no muy elevada, 

obliga a que las parametrizaciones que se utilizan para obtener la altura de la capa límite 

no presenten un grado de complejidad excesivamente alto (Holtslag y Van Westrhenen, 

1991).  

 

2.4.1 Capa límite en condiciones neutras 

 

 Basándose en análisis de escala, bajo condiciones neutras, la altura de la capa 

límite suele calcularse a partir de la siguiente expresión (Deardorff, 1972a): 

 

 
f

u
Ch *=  (2.48) 

 

donde f representa el parámetro de Coriolis y C es una constante que toma diferentes 

valores entre 0.15 y 0.25. Algunos ejemplos sobre el valor de la constante de la 

ecuación anterior según diferentes autores vienen resumidos en la tabla 2.4. 

  

Autores Capa límite en condiciones neutras 

Panofsky y Dutton (1984) 
f

uh *2.0=  

Benkley y Schulman (1979) 
f

uh *185.0=  

Holtslag y Van Westrhenen (1991) 
f

uh *15.0=  

 

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

de neutralidad. 

 

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

tiene la siguiente forma: 
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( ) 21

*2

BNf
u

h =  (2.49) 

 

donde NB es la frecuencia de Brunt-Väisälä que viene dada por: 

 

 
z

gN v

v
B ∂

∂
=

θ
θ

2  (2.50) 

 

y que representa la frecuencia del movimiento vertical de las masas de aire en función 

del grado de estratificación térmica.  

 

Las condiciones de neutralidad se producen por el predominio de los agentes 

mecánicos frente a los térmicos en la generación de la turbulencia del aire por lo que, en 

estas condiciones, se dice también que la capa de mezcla tiene características 

mecánicas. Por ello, la capa límite en estas condiciones también puede calcularse a 

partir del conocimiento de la variación vertical normalizada del flujo de momento como 

una función de hz  (Nieuwstadt, 1984): 

 

 ( ) 232
*

'' 1 hzuwu −=  (2.51) 

 

 Otra aproximación de la ecuación (2.48) se obtiene de considerar en el perfil 

logarítmico (2.30) el valor de la constante de von Karman, k, igual a 0.35, el parámetro f 

de Coriolis para latitudes medias, del orden de 10-4 y un valor del parámetro de 

rugosidad, z0,  igual a 5 cm, de forma que se obtiene la siguiente expresión (Benkley y 

Schulman, 1979): 

 

 uh 125≈  (2.52) 

 

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

suelo.  

 

2.4.2 Capa límite en condiciones de estabilidad 
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 Las condiciones de estabilidad suelen desarrollarse durante la noche y conducen 

a espesores de la capa límite más reducidos. Es por ello, por lo que la mayor parte de las 

expresiones que se plantean son utilizadas para determinar el espesor de la capa límite 

nocturna. En estas condiciones, la intensidad y espesor de la inversión de temperatura 

condicionan en gran medida la profundidad de dicha capa. 

 

 La expresión clásica para la condición de estabilidad fue propuesta por 

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

 

 
f
uLch *=  (2.53) 

 

 La diferencia fundamental es la presencia en esta expresión de la longitud de 

Obukhov. La constante c suele tomar el valor de 0.4 para latitudes medias según Brost y 

Wyngaard (1978), aunque hay otros autores que proponen valores distintos en función 

de las observaciones que han sido utilizadas para sus investigaciones, como por 

ejemplo, c = 0.74, 0.6, 0.35 (Arya, 1981; Mahrt et al., 1982; Joffre, 1981). Por otra 

parte, Arya (1981) propone una expresión similar a la (2.53) a la que le añade una 

constante b para obtener un ajuste más acertado del espesor de capa límite: 

 

 b
f
uLch +⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛
=

21
*  (2.54) 

 

donde c = 0.34 y b = 113.5. 

 

 Sin embargo, en muchos casos, se utiliza una expresión interpolada entre la 

(2.48) y la (2.53) para definir la altura de la capa límite en condiciones estables 

(Nieuwstad, 1981): 

 

 
Lhc

fuch
3

*1

1+
=  (2.55) 

donde 2
21321 7.0,3.0 cccycc === . 
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 Hay varias expresiones para condiciones de estabilidad que relacionan la altura 

de la capa límite con la velocidad del viento, ya que esta relación sencilla resulta 

adecuada para aplicaciones prácticas de modelización cuando se compara con datos 

observados (Lena y Desiato, 1999). Entre ellas destacan la de Venkatram (1980a) y la 

de Nieuwstadt (1984): 

 

 ( ) 23
*2400 uh =  (2.56) 

 

 ( ) 2328 uh =  (2.57) 

 

 Otras de las expresiones propuestas para condiciones estables vienen en función 

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

 

 
005.0
5.4

+
=
γ

h  (2.58) 

 

donde ( ) ( )1212 zz −−= θθγ con la imposición de que mK /01.0>γ , o bien en función 

de la longitud de Obukhov (Kitaigorodskii y Joffre, 1988): 

 

 Lch 3=  (2.59) 

 

donde 23 =c . 

 

 La interpolación entre las condiciones estables y neutras conduce a la expresión 

de Zilitinkevich (1989): 

 ⎟
⎟
⎠

⎞
⎜
⎜
⎝

⎛
+=

hCkf
uh

µ
χ
1*  (2.60) 

 

en donde 3.0=χ , Lfuk *=µ   y  .85.0=hC  En algunos casos, esta expresión ofrece 

mejores resultados que las anteriores.  

2.4.3 Capa límite en condiciones de inestabilidad 
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 Las condiciones de inestabilidad configuran una capa de mezcla en la que los 

efectos convectivos predominan en la generación de la turbulencia. La  parametrización 

de la capa límite en estas condiciones ha de tener presente la variable tiempo como 

medida de la variación que experimenta este espesor en función del flujo de calor 

sensible que es comunicado a las parcelas de aire que se encuentran sobre la superficie 

terrestre y que a su vez depende de la hora del día. En este sentido, es necesario destacar 

la expresión que desarrolló Tennekes (1973) como una de las fórmulas más utilizadas 

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

 

 

21
2

⎟
⎟

⎠

⎞

⎜
⎜

⎝

⎛
= ∫

γρ p

s

C

dtH
h  (2.61) 

 

donde γ es el gradiente de temperatura potencial al amanecer que representa la 

estratificación térmica inicial y Hs es el flujo de calor sensible. Una solución sencilla a 

la ecuación anterior es la propuesta por Stull (1988): 

 

 ( ) ( )[ ]( )0
''''22 2 ttwwhh zso −−=− θθ

γ
 (2.62) 

 

donde se ha considerado que el flujo de calor sensible es constante con el tiempo y el 

subíndice s corresponde al valor de dicho flujo en superficie y el subíndice z al valor en 

la cima de la capa de mezcla. 

 

 Driedonks (1982) propone una expresión en la que supone que la variabilidad de 

la capa de mezcla se explica considerando los efectos de  flotabilidad y fricción en la 

producción turbulenta: 

 

 
( )

θβθ
θ

∆
+

∆
=

h
ucwc

dt
dh s

3
*2

''
1  (2.63) 

 

donde θβ g=  es el parámetro de flotabilidad, c1= 0.2 y c2=5. A partir de esta 

expresión, Gryning y Batchvarova (1990), propusieron una formulación alternativa: 
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( )( )
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3
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h
uc

h
wc

dt
dh s

γβγ
θ

+
+

=  (2.64) 

 

donde c2 = 2.5 y el gradiente γ es el gradiente de temperatura potencial estimado a 

partir del sondeo de temperatura al amanecer.  

 

En estas expresiones de cálculo se requiere el conocimiento de la variación del 

flujo de calor sensible con el tiempo que puede obtenerse a partir de la aplicación de la 

teoría de semejanza (Brotzge y Crawford, 2000), utilizando la expresión (2.24), o bien 

considerando el balance de energía entre la superficie terrestre y la atmósfera como 

fenómeno indispensable para el desarrollo de la inestabilidad que mantiene la 

turbulencia de la capa de mezcla convectiva (Holtslag y Van Ulden, 1983). Este último 

aspecto será tratado en el capítulo cuarto de la presente memoria. 

 

 



Capítulo 3 

 57

CAPÍTULO 3 

CARACTERIZACIÓN EXPERIMENTAL DE LA ALTURA DE LA CAPA DE 

MEZCLA. ESTIMACIÓN DE SU EVOLUCIÓN DIURNA Y PERIODO DE 

CRECIMIENTO POR SITUACIONES SINÓPTICAS 

 

 

 En el capítulo anterior se han establecido los fundamentos teóricos sobre los 

aspectos turbulentos y las parametrizaciones de las capas bajas de la atmósfera. En 

dichas parametrizaciones se requiere el conocimiento de variables meteorológicas que 

conduzcan finalmente a la determinación de la altura de la capa de mezcla y que suelen 

obtenerse dentro del campo de la experimentación. Precisamente, el conocimiento 

experimental que se tiene de la atmósfera se debe, por un lado, al conjunto de datos e 

información que se han ido recopilando en el marco de estudios realizados en gabinetes 

o laboratorios, y por otro, a los despliegues instrumentales y campañas de medida en 

diferentes países y durante periodos más o menos prolongados de tiempo. En dichas 

campañas se suelen utilizar torres meteorológicas provistas de varios sensores colocados 

estratégicamente a diferentes alturas con idea de analizar las variables meteorológicas 

y/o los flujos turbulentos de las capas bajas de la atmósfera. También se utilizan 

sistemas basados en ondas sonoras como el sodar o haces luminosos como el lidar. La 

documentación sobre los niveles superiores suele obtenerse mediante la utilización de 

aviones instrumentados o mediante el lanzamiento de globos aerostáticos provistos de 

sondas meteorológicas especialmente diseñadas para la medida y transmisión de la 

información a una estación receptora situada en superficie. Estos equipos instrumentales 

han permitido analizar la validez de las formulaciones utilizadas para el cálculo de la 

altura de la capa límite, así como desarrollar nuevas expresiones que se ajustan mejor a 

lo observado en la Naturaleza.  

 

 El presente capítulo hace una breve descripción de los equipos instrumentales 

más comunes para la determinación de la capa de mezcla y presenta los resultados de la 

caracterización experimental de este parámetro para diferentes situaciones 

meteorológicas. Las campañas de medida en las que se fundamenta este estudio se 

encontraban enmarcadas en dos proyectos europeos: el proyecto RECAPMA (Regional 

Cycles of Air Pollutant in the West-Central Mediterranean Area) y el proyecto SECAP 

(South European Cycles of Air Pollutant) liderados desde el CIEMAT (Centro de 
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Investigaciones Energéticas Medio Ambientales y Tecnológicas). El primero estuvo 

financiado por la CE, CICYT, ENRESA y CAM y en él participaron diversos 

organismos nacionales como el Departamento de Física de la Tierra, Astronomía y 

Astrofísica I de la Universidad Complutense de Madrid, e instituciones internacionales 

entre las que se encontraban el Consiglio Nazionale delle Ricerche (CNR) de Italia, 

Commissariat a l'energie atomique de Francia y el Instituto Nacional de Meteorología e 

Geofísica de Portugal. Los objetivos de este proyecto se centraban en la caracterización 

de las circulaciones atmosféricas relacionadas con episodios de contaminación y su 

evolución en el área del Mediterráneo central y zona occidental, así como la 

determinación de los escenarios de transporte a larga distancia y los mecanismos de 

depósito de la contaminación. 

 

En el proyecto SECAP, financiado por la CE, participaron centros de 

investigación españoles como el CIEMAT y el CEAM (Centro de Estudios Ambientales 

del Mediterráneo) y extranjeros como el Instituto Nacional de Meteorología e Geofísica 

portugués y la Iniversidade de Aveiro, el CNR de Italia, y el National Observatory de 

Atenas. Sus objetivos más generales eran la caracterización de las condiciones 

meteorológicas que conducen a la formación de episodios en áreas urbanas y áreas 

costeras del sur de Europa y el estudio de la evolución química de los contaminantes 

bajo dichas condiciones.  

 

Dentro de estos proyectos europeos, la caracterización experimental de la capa 

de mezcla y su evolución diurna se destacó como un objetivo fundamental sobre todo 

durante las situaciones episódicas, en las que el comportamiento de este parámetro es 

determinante en el grado de calidad del aire.  

 

3.1 MÉTODOS INSTRUMENTALES PARA LA DETERMINACIÓN DE LA 

ALTURA DE LA CAPA LÍMITE 

 

 La importancia que tiene el conocimiento de la altura de la capa de mezcla, 

sobre todo por su vinculación con los estudios de contaminación atmosférica, comenzó 

a ser evidente desde la década de los años 60 del siglo pasado (Holzworth, 1967; Miller, 

1967). La necesidad de determinar el espesor de capa límite, impulsó el desarrollo de 
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diferentes equipos mediante los cuales se derivaban entre otras variables, la profundidad 

de dicha capa. 

 

 Para la determinación de la capa límite, los equipos instrumentales debían 

responder a la necesidad de reconocer en las medidas directas alguna de las propiedades 

que manifiesta tener dicho estrato de aire: delimitación por una inversión térmica, 

homogeneización de sus propiedades, agitación turbulenta, etc. El objetivo, por tanto, se 

centraba en identificar la discontinuidad existente entre la capa afectada por la 

superficie terrestre y el estrato libre de dicha influencia (Clifford et al., 1994). Las 

medidas, sin embargo, no son sencillas. A menudo, este valor se encuentra por encima 

del alcance de los equipos utilizados o éstos requieren de una concentración de 

partículas elevadas en el aire para poder determinar el comienzo de la atmósfera libre en 

donde la concentración es mucho menor y el aire se encuentra más limpio. Por otra 

parte, medidas realizadas con distinto tipo de instrumentación suelen ofrecer diferencias 

significativas en el valor de la capa de mezcla (Kaimal et al., 1982), lo que conduce a 

reconocer una dependencia directa de los datos experimentales con la instrumentación 

mediante la que han sido obtenidos. 

  

En la práctica, la estimación del espesor de la capa de mezcla a partir de equipos 

instrumentales requiere el conocimiento de la estructura vertical de la atmósfera, así 

como también la identificación de las discontinuidades de las variables meteorológicas 

y de contaminación en la cima de dicha capa. Actualmente, para poder determinar el 

espesor de este estrato se utilizan diferentes equipos de medida entre los que se 

encuentran los que se describen en los apartados siguientes. 

 

3.1.1 Sistemas de radiosondeos  

 

 Los sistemas de radiosondeos están formados por dos tipos de equipos: los 

sistemas de globo libre y los de globo cautivo. Dichos equipos constituyen una de las 

herramientas más eficaces para la determinación de la altura de la capa límite. Con 

ellos, se obtiene información sobre la variación vertical de la temperatura, presión, 

humedad, velocidad y dirección del viento, entre otras variables meteorológicas y la 

concentración de especies químicas, entre las que se encuentra, por ejemplo, el ozono.  
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Las ventajas en la estimación de la altura de la capa límite con los equipos de 

sondeos con globo cautivo son varias. Por un lado, la velocidad de ascenso es 

controlada desde superficie lo que permite gobernar la rapidez en la adquisición de las 

variables a medida que el globo asciende en altura. Esta ventaja es sumamente útil para 

la determinación de perfiles con una resolución vertical elevada. Por otra parte, existe la 

posibilidad de contrastar dichos perfiles verticales de las variables recogidas en el 

ascenso, con los perfiles en el descenso del globo, sobre todo para ejercicios de 

depuración de datos erróneos por mal funcionamiento de las sondas.  

 

Dentro de los inconvenientes, es necesario destacar que la utilización de los 

equipos con globo cautivo está restringida a campañas experimentales de medida ya que 

no se usan de forma rutinaria en ninguna estación meteorológica debido, entre otras 

razones, al elevado coste de personal que conlleva el funcionamiento de este sistema. 

Por otra parte, el alcance del equipo viene definido por la longitud del cable que sujeta 

al globo, de forma que tan solo se pueden obtener perfiles de las variables hasta alturas 

que no superan normalmente los 800 o 1000 m por encima del nivel del suelo, aunque 

CIEMAT ha llegado a realizar sondeos con este equipo hasta los 2000 m (Plaza, 1997). 

En cualquier caso, esta limitación no hace muy recomendable a este sistema para 

detectar espesores de la capa límite en condiciones fuertemente convectivas en las que 

la inversión térmica suele encontrarse por encima del alcance del equipo. Por último, es 

necesario tener en cuenta el hecho de que cuando las condiciones meteorológicas son 

adversas (fuertes vientos, nieblas, precipitaciones) el sistema con globo cautivo no 

puede utilizarse, por peligro de pérdida del material, falta de visibilidad o mal 

funcionamiento de los equipos de medida. 

 

Respecto de los sistemas de sondeos con globo libre, las ventajas son 

precisamente la posibilidad de salvar los inconvenientes del equipo con globo cautivo. 

Por un lado, no existe limitación vertical del globo, lo que hace muy recomendable a 

este equipo para medidas de magnitudes troposféricas y estratosféricas. Por otra parte, 

son utilizados de forma rutinaria por las estaciones de radiosondeos pertenecientes a los 

correspondientes Institutos de Meteorología de los diferentes países configurando un 

sistema de medida común que no requiere un equipo personal elevado y que puede 

utilizarse en cualquier tipo de condición meteorológica.  
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Sus inconvenientes hacen referencia, sin embargo, a la resolución vertical de 

las medidas condicionada por la velocidad de ascenso del globo que no puede ser 

controlada por el usuario del equipo, y por tanto la visión de la capa límite está muy 

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

 

Para campañas experimentales extensivas, la utilización de los equipos de 

sondeos con globo libre puede considerarse relativamente cara si se realizan 

lanzamientos con frecuencias temporales pequeñas al no poder recuperar, a diferencia 

de los equipos cautivos, ni los globos ni las sondas meteorológicas ni tampoco las de 

contaminación. 

 

De forma operativa, en las estaciones de radiosondeos europeas solo suelen 

realizarse dos sondeos rutinarios con globo libre a las 00 y 12 TMG. Estos sondeos son 

codificados siguiendo la clave de cifrado TEMP (INM, 1995). Los datos meteorológicos 

recogidos en la clave TEMP quedan restringidos al conocimiento de la información en 

los niveles estándar de presión y a los puntos notables entre dichos niveles, por lo que se 

dispone de poca resolución para estudios de este tipo. Por último, en algunas ocasiones, 

la estabilización de la sonda a las condiciones de superficie no es adecuada de forma 

que los perfiles han de depurarse con información complementaria, o en el peor de los 

casos, despreciar los primeros metros de información meteorológica.  

 

Aunque los radiosondeos se configuran como un sistema eficaz de medida de la 

altura de la capa límite, tales medidas no están libres de cierta incertidumbre por su 

representatividad espacial y temporal. Algunos autores (Kaimal et al., 1982), consideran 

que la altura de la capa de mezcla obtenida a partir de radiosondeos adolece de 

pequeñas sobreestimaciones debido a la respuesta lenta de los sensores de temperatura, 

lo que afectaría más a los sistemas de sondeos libres. Además, si la inversión térmica 

que delimita la capa de mezcla es poco profunda o no está muy bien definida, el sistema 

de radiosondeos podría  no detectarla. 

 

Los sistemas de sondeos con globo libre y cautivo formaron parte de los equipos 

de medida utilizados en los proyectos de investigación en los que se enmarca esta 

memoria y fueron sus medidas las que permitieron obtener los valores experimentales 
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de la capa límite, por lo que sus características técnicas serán analizadas en detalle más 

adelante.  

 

3.1.2 Sistemas de radar, sodar y lidar  

 

 La palabra radar es la abreviatura de la expresión inglesa RAdio Detection And 

Ranging, es decir, detección y telemetría por radio. El contenido de humedad, las 

particularidades térmicas y la concentración de partículas de la capa límite ha permitido 

la utilización de una serie de equipos basados en la metodología del radar, diseñados 

para la determinación del espesor de dicha capa en función de las intermitencias 

detectadas en la interfase entre las dos capas y que suele registrarse como una señal de 

energía de retorno. Entre dichos equipos se encuentra el radar que utiliza radiación de 

microondas, el sodar basado en el sonido y el lidar diseñado para operar con haces de 

luz. Algunos de estos equipos operan de forma continua y otros en forma de pulsos, 

pero en cualquiera de ellos, la medida del tiempo desde que se emite una señal hasta que 

se registra el retorno, permite calcular la distancia en la que se ha producido el rebote de 

la señal emitida, y por tanto, el espesor de la capa límite.   

 

Uno de los equipos de radar más utilizados se conoce por el nombre de 

perfilador de viento (wind profiler), el cual permite calcular la altura de la capa de 

mezcla desarrollada en condiciones de intensa convección (Angevine et al., 1994). La 

señal de retorno de este sistema es proporcional a un parámetro de estructura, 2
nC , que a 

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

esta forma, los perfiles verticales de 2
nC  normalmente presentan un máximo en la cima 

de la capa de mezcla convectiva. Sin embargo, pueden producirse resultados ambiguos 

ya que los perfiles de humedad no suelen presentar, con tanta claridad, la mezcla que 

caracteriza a la capa límite en comparación con los perfiles de temperatura. A este 

inconveniente, se suma la limitación en la resolución vertical del sistema junto con la 

posibilidad de mal funcionamiento en presencia de nubes convectivas.  

 

 Respecto del sodar (Sound Detection and Ranging), la utilidad de las ondas 

sonoras ya era conocida desde muchos años atrás sobre todo en áreas relacionadas con 

fines militares. Sin embargo, la habilidad de los sondeos acústicos para temas de 
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investigación en la capa límite atmosférica no se hizo pública hasta años más tarde 

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

 

En líneas generales, el sodar es un instrumento constituido por tres grandes 

antenas. La del centro, que se coloca perpendicular al suelo, permite medir la 

componente vertical del viento. Las otras dos antenas que se disponen a ambos lados, 

están ligeramente inclinadas respecto de la central y son perpendiculares entre sí. Con 

ellas se obtienen las componentes horizontales del viento. El sodar emite un sonido 

audible por cada una de las antenas en espacios regulares de tiempo. El fundamento de 

este equipo es el de medir la señal de retorno que se produce como consecuencia de la 

presencia de fluctuaciones de temperatura, humedad, etc., en el recorrido del sonido 

emitido. De esta forma, el sodar detecta la cima de la capa de mezcla al reconocer el 

nivel que separa el aire menos cálido de dicha capa y el más cálido por encima asociado 

a la presencia de una inversión térmica. Por otra parte, este equipo permite también 

obtener de manera indirecta parámetros como el flujo de calor sensible, la velocidad de 

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

 

El sodar se configura como un sistema muy aconsejable en campañas 

experimentales pensadas para periodos prolongados de tiempo. Además, las variables 

medidas por el equipo son de elevada resolución vertical y temporal. Debido a la 

necesidad de medir con gran precisión la señal de retorno, el sodar debe situarse en 

lugares en los que la contaminación acústica producida por factores externos (como por 

ejemplo, el tráfico) no afecte a las medidas del equipo. Por otra parte, debido a la 

atenuación rápida del sonido en la atmósfera, el sodar no es capaz de reconocer la cima 

de la capa de mezcla cuando ésta se encuentra por encima de los 500 m (o de los 800 m 

en el mejor de los casos) lo que es muy común en horas centrales del día en condiciones 

convectivas (Melas, 1990). Esta limitación no impide, sin embargo, que el sodar sea 

especialmente valioso durante la noche para determinar la estructura de la capa límite 

estable. 

  

 La presencia en la capa límite de polvo y contaminación ha sido utilizada por el 

lidar (Light Detection and Ranging) para obtener el espesor de mezcla basándose en la 

propiedad de esta capa de homogeneizar las emisiones que se realizan en ella. El lidar 

transmite hacia la atmósfera un haz luminoso, emitido por un láser pulsado, que sufre 
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dispersión por la presencia de moléculas del aire, gotitas de lluvia y aerosoles en la capa 

límite (Stull, 1988). La luz de retorno es recogida en un telescopio donde 

posteriormente es amplificada y registrada. Como la aportación de la mayor parte de los 

aerosoles proviene de la superficie terrestre, la capa límite proporciona retornos de señal 

más intensos que en la atmósfera libre. De esta forma, el lidar es más sensible a detectar 

el aire de la capa límite más que la interfase en la cima de esta capa.  

 

Las ventajas del lidar como equipo de medida de la capa límite se deben a la 

posibilidad de utilización del mismo tanto en superficie como en un avión. La técnica de 

medida de este equipo, al registrar las señales de retorno provocadas por la presencia de 

aerosoles en el aire, lo configura como un interesante sistema de medida de la capa 

contaminada, ligeramente distinta, en ocasiones, del espesor total de la capa límite 

(Chen et al., 2001). La medida con láser pulsado permite disponer de la concentración 

de aerosoles presentes en estratos de aire distintos, a diferencia de otros aparatos en los 

que se obtienen medidas integradas en toda la capa límite. Precisamente, en el terreno 

de la contaminación atmosférica, existen resultados que confirman la habilidad de este 

equipo para la medida de gases traza troposféricos (SO2, O3 y NO2) con una elevada 

resolución espacial (Molero et al., 2000). Por otra parte, este equipo es capaz de ofrecer 

resultados espaciales tridimensionales, siendo esta una ventaja importante frente a otros 

equipos de medida.  

 

 El sistema lidar, sin embargo, es relativamente caro y su rango de resolución es 

limitado debido a la necesidad de concentraciones de aerosoles en el aire en suficiente 

cantidad como para poder ser operativo, además de que no puede utilizarse en el caso de 

que se produzcan precipitaciones.  

 

3.1.3 Torre meteorológica 

 

 La torre meteorológica está formada por un mástil metálico de altura variable 

(entre 10 m y 300 m habitualmente). Las torres permiten disponer varios sensores a 

diferentes alturas con los que se obtienen datos simultáneos de las variables 

meteorológicas de interés. Una de las más conocidas es la torre de 300 m situada en el 

Observatorio Atmosférico de Boulder (Colorado) o la torre de Cabaw (Holanda) en 

donde se han llevado a cabo varias experiencias cuyos resultados han sido de gran 



Capítulo 3 

 65

relevancia. Los sensores más comunes instalados en las torres meteorológicas son los de 

temperatura, presión, humedad, velocidad y dirección del viento, precipitación y 

radiación solar. Los datos son almacenados en soporte magnético a espacios regulares 

de tiempo así como también, los promedios de dichas magnitudes en intervalos que 

suelen ser de 10 minutos, dependiendo de los requerimientos o características del 

estudio.  

 

La instalación de un gran número de sensores, de los cuales algunos permiten 

obtener parámetros turbulentos, junto con la capacidad de ofrecer datos de forma 

continua para periodos prolongados de tiempo, hacen de las torres meteorológicas un 

equipo instrumental muy utilizado en la investigación de las capas bajas de la atmósfera 

por la simultaneidad en los valores de variables en distintos niveles y perfiles 

estacionarios. Muchos de estos estudios están basados en la aplicación de las 

expresiones de la teoría de semejanza para la obtención de variables de la capa límite 

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

 

Debido a la limitación vertical de la torre meteorológica, éstas suelen ser muy 

valiosas para el estudio de la capa límite cuando no tiene gran espesor (por la noche o 

en horas cercanas al amanecer). Sin embargo, esta limitación en su altura (las torres más 

altas no superan normalmente los 300 m), las hacen poco recomendables para el caso en 

el que las condiciones inestables favorezcan el desarrollo de estratos de capa límite 

fuera del alcance físico de la mismas.   

 

3.1.4 Avión instrumentado 

 

 La utilización del avión instrumentado para el cálculo de la altura de la capa 

límite está basado en la detección de discontinuidades de temperatura de las bases de las 

inversiones. Normalmente los sensores se sitúan lejos de la perturbación del flujo que el 

propio avión ocasiona. Debido a la velocidad del avión (entre 50 m/s y 100 m/s), la 

respuesta de los sensores ha de ser lo suficientemente rápida para ofrecer medidas 

adecuadas de las características de la capa límite.   

 

 La posibilidad de operar con varios sensores diferentes para determinar medidas 

meteorológicas, especies químicas y parámetros turbulentos lo configuran como un 
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equipo de prestaciones elevadas. Además, proporciona información espacial muy útil 

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

 

 Desgraciadamente, el alto coste asociado hace impracticable el muestreo 

rutinario de medidas fuera del contexto de campañas experimentales puntuales con este 

sistema.  Por otra parte, dentro de estas campañas, las operaciones suelen realizarse en 

horas diurnas con niveles de vuelo muy controlados por razones de seguridad aérea lo 

que delimita las observaciones a periodos puntuales de tiempo. 

 

 Estos son los principales equipos de medida utilizados en estudios de capa 

límite. De entre todos ellos, los equipos de sondeos han sido los sistemas utilizados 

durante las campañas experimentales de medida en la provincia de Madrid y serán 

descritos más en detalle en la sección siguiente.  

 

3.2 DESCRIPCIÓN DEL EMPLAZAMIENTO, DE LAS CAMPAÑAS 

EXPERIMENTALES Y DE LOS EQUIPOS DE MEDIDA 

 

 El despliegue instrumental en el que se ha basado esta memoria tuvo lugar en la 

provincia de Madrid, concretamente en Villanueva de la Cañada, una localidad de 34 

km2 que agrupa, actualmente, unos 9700 habitantes y que está situada a unos 30 km en 

la dirección NW de la capital. Su entorno está constituido por una extensa llanura en 

donde crecen álamos y encinas y está surcada por el río Guadarrama, el río Aulencia y 

distintos arroyos (Fig. 3.1).  

 

El municipio, con más de 1500 hectáreas, se encuentra situado en la denominada 

Cuenca Media del Guadarrama, en la que es posible encontrar zonas especialmente 

protegidas y una diversidad biológica de gran valor. Su situación geográfica y 

medioambiental ha permitido el desarrollo de ecosistemas típicos mediterráneos como 

los encinares, las dehesas y los bosques de ribera (Ayuntamiento de Villanueva de la 

Cañada, 2001). Dentro de la provincia de Madrid, Villanueva de la Cañada limita al 

norte con Valdemorillo y Villanueva del Pardillo, al Sur con Brunete, al Este con 

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

 

La ubicación de este emplazamiento en la cuenca de Madrid (Fig. 3.2), lo hacía 

especialmente interesante para el estudio de las circulaciones atmosféricas del área del 

Mediterráneo central, así como para el estudio de episodios de contaminación asociados 

a la actividad urbana e industrial de la ciudad de Madrid, objetivos ambos de los 

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

 

Por otra parte, la situación de Villanueva de la Cañada dentro del valle que 

delimitan las dos cadenas montañosas más importantes de la cuenca (el Sistema Central 

en su borde NW y los Montes de Toledo en la zona SW)  se configuraba como una 

excelente oportunidad de estudiar las particulares características de la dinámica de 

masas de aire, sobre todo cuando están dominadas por los ciclos de carácter local.  

 

Precisamente, las características topográficas y el ciclo térmico modulan la 

intensidad y dirección de los flujos locales de la cuenca de Madrid, de forma que la 

dirección predominante del flujo nocturno es del N-NE  con un periodo de rotación del 
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viento en el sentido de las agujas del reloj hasta el establecimiento de un flujo diurno de 

dirección S-SW (Plaza, 1997). 

 

Fig. 3.2. Topografía de la cuenca de Madrid. 

 

 La caracterización experimental de la altura de la capa límite realizada en esta 

memoria está basada en 15 campañas de medida que se realizaron en Villanueva de la 

Cañada. Las campañas experimentales se llevaron a cabo en distintos meses durante dos 

años consecutivos (1991 y 1992), lo que ha permitido recopilar datos experimentales en 

distintas estaciones del año a lo largo del día y estudiar el comportamiento temporal de 

la altura de la capa límite bajo diferentes situaciones meteorológicas. Los días de 

campaña en los que se realizaron las medidas a lo largo de los años 1991 y 1992 vienen 

recogidos en la tabla 3.1. 

 

A lo largo de cada día de campaña se utilizaron alternativamente los sistemas de 

sondeos con globo cautivo y libre. Las medidas se llevaron a cabo siguiendo un plan de 

lanzamientos previamente establecido y que pretendía cubrir desde el amanecer hasta el 

atardecer, con objeto de recopilar la evolución de los perfiles de las variables 

meteorológicas durante el periodo diurno. Normalmente, a primeras horas del día se 

utilizó el sistema cautivo ya que la elevada resolución de este equipo lo hacía 

especialmente útil para analizar la erosión de la inversión radiativa nocturna. En horas 

centrales del día, y con objeto de cubrir el mayor espesor del aire para detectar las 

Área urbana

200
300
400
500
600
700
800
900
1000
1100
1200
1300
1400
1500
1600
1700
1800
1900
2000
2100

Villanueva de
  la Cañada

m



Capítulo 3 

 69

inversiones que delimitan la capa de mezcla en altura, se utilizó el sistema de sondeos 

con globo libre. Al final de la tarde, y si las condiciones de luminosidad y 

meteorológicas lo permitían, se utilizaba de nuevo el equipo de sondeos con globo 

cautivo.  

  

Días Mes Año 

3-5 Abril 1991 

22-24 Mayo 1991 

9-19 Julio 1991 

23-25 Octubre 1991 

11-13, 19-20 Diciembre 1991 

17, 20 21 Enero 1992 

26-28 Febrero 1992 

11-13 Marzo 1992 

28-30 Abril 1992 

19-21 Mayo 1992 

9-11 Junio 1992 

14-16 Julio 1992 

15-17 Septiembre 1992 

27-29 Octubre 1992 

17-20, 23-25 Noviembre 1992 

 

Tabla 3.1. Días de campaña de medidas de los  

proyectos RECAPMA y SECAP. 

 

 En total, los 59 días de campaña que aparecen resumidos en la tabla 3.1, han 

permitido recopilar 279 sondeos meteorológicos, algunos de los cuales incluyen además 

la medida del ozono troposférico y estratosférico.  

 

3.2.1 Descripción del equipo de sondeos con globo cautivo 

 

 El sistema de sondeos con globo cautivo utilizado en las campañas era de la 

compañía AIR  (Atmospheric Instrumentation Research) y estaba formado por un globo 
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dirigible en forma de zepelín de aproximadamente 3.25 m3 de volumen del que 

suspendía una sonda meteorológica modelo TS-3A1 (Fig. 3.3). El conjunto globo-sonda 

estaba unido por un hilo de fibra a un motor de arrastre a través del cual podía regularse 

la velocidad de ascenso y descenso del mismo. Así mismo, el equipo se completaba con 

una estación en superficie diseñada para la adquisición de datos meteorológicos o 

ADAS (Atmospheric Data Adquisition System). 

 

 El ADAS recibía y procesaba la información meteorológica proveniente de las 

sondas. Visualizaba en tiempo real dicha información en una pantalla digital, siendo el 

intervalo de recepción de la información medida por la sonda de unos 8 a10 segundos.  

 

 
 

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

 

La información recopilada por el ADAS la constituían la presión atmosférica, la 

temperatura del termómetro seco y húmedo, el tiempo transcurrido desde el comienzo 

del sondeo y la velocidad y dirección del viento. A su vez, la estación era capaz de 

calcular internamente más de 40 variables adicionales entre las que se encontraban, por 

ejemplo, la proporción de mezcla, la tensión de vapor saturante y la temperatura 

potencial. Dicha información era enviada a una impresora y almacenada en un 
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ordenador personal. Previamente a la realización de un sondeo, el ADAS se configuraba 

con los datos de calibración de los sensores, variables meteorológicas elegidas y 

asignaciones de puertos de salida.  Las sondas meteorológicas cautivas, especialmente 

diseñadas para medir las propiedades atmosféricas, estaban suspendidas de un globo 

cautivo de forma aerodinámica transmitiendo la información meteorológica a 403.4, 

403.5, y 403.6 MHz de frecuencia. Esta señal era recogida y descodificada por el 

sistema de adquisición de datos atmosféricos. Los sensores de medida de temperatura 

eran termistores acoplados mientras que los datos de velocidad y dirección del viento se 

obtenían mediante un anemómetro de cazoletas y una brújula magnética 

respectivamente. La presión era medida mediante un barómetro. La tabla 3.2 resume el 

rango, la precisión y la resolución de las sondas meteorológicas cautivas.  

 

SENSOR RANGO PRECISIÓN RESOLUCIÓN

 

Temperatura 

(seco y húmedo) 

 

 

+50°C a -70°C 

 

0.6°C en +40°C a -40°C

1.0ºC en +50°C a -70°C

 

0.01°C 

Humedad 

(a partir de la 

ecuación 

psicrométrica) 

3% a 100% 3% en 0°C a 50°C 

5% en -10°C a 0°C 

10% en -25°C a -10°C 

0.1% 

 

Presión  

 

1050 a 600 hPa 

 

3hPa 

 

0.1hPa 

 

Velocidad  

 

0 a 20 m/s 

 

0.25 m/s 

 

0.1 m/s 

 

Dirección 

 

2 a 358° 

 

5° 

 

1° 

 

Tabla 3.2. Rango, precisión y resolución de los sensores de las sondas cautivas. 

 

 El motor de arrastre que sujetaba al globo desde el suelo estaba situado en el 

interior de una caja metálica. En su interior, el cable de sujeción del globo-sonda se 

encontraba enrollado en un tambor cilíndrico que podía girar en ambos sentidos para el 
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ascenso y descenso del globo. La longitud del cable era de 1000 m en estas medidas, 

siendo ésta por tanto, la altura máxima hasta la que pudo obtenerse información de las 

características de la atmósfera con este tipo de sistema de sondeos. Aparte de esta 

limitación relativa al alcance vertical, el sistema con globo cautivo, como ya se ha 

comentado anteriormente, no pudo ser utilizado en condiciones meteorológicas adversas 

durante las campañas de medida. Por ello, cuando los vientos eran racheados y 

superiores a los 8 m/s o cuando se produjeron precipitaciones, los sondeos programados 

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

 

 A través de un programa informático de adquisición y representación de datos 

diseñado por la Unidad de Medio Ambiente Convencional del CIEMAT, conectados 

entre sí el sistema de adquisición de datos y un ordenador personal, se representaban 

instantáneamente los perfiles de las variables meteorológicas al mismo tiempo que éstas 

eran medidas por el globo-sonda en su ascenso. Esta aplicación informática era de gran 

utilidad ya que podía modificarse ligeramente la velocidad de ascenso del globo si se 

observaba que en la representación gráfica simultánea, los perfiles de las variables  

reproducían algún aspecto de especial importancia y que quisiera ser detectado con un 

mayor grado de detalle. De esta forma, se regulaba la velocidad de ascenso para 

capturar  inversiones térmicas o estratos con altas concentraciones de ozono, entre otros 

factores de interés. También, en caso de rachas elevadas de viento, la representación 

instantánea de los perfiles podía ser de gran utilidad en el manejo del globo-sonda, ya 

que evitó en algunos casos, la ruptura del cable que sujetaba al globo con el motor de 

arrastre, y la consiguiente pérdida del costoso material meteorológico.  

 

3.2.2 Descripción del equipo de sondeos con globo libre 

 

 El sistema de sondeos con globo libre, de la misma marca AIR, estaba diseñado 

siguiendo la normativa de la Organización Meteorológica Mundial. Dicho sistema estaba 

constituido por un radioteodolito de seguimiento automático (Fig. 3.4) y un ordenador 

personal provisto de una tarjeta de conexión y descodificación a través de la cual se 

recogían los datos meteorológicos medidos por la sonda. Los globos, a diferencia del 

equipo anterior, eran esféricos, de 300 gr, y sin ningún tipo de anclaje. Las sondas 

meteorológicas estaban provistas de un sensor de temperatura del aire, un sensor de 

humedad o higristor y un barómetro. Los valores de velocidad y dirección del viento no 
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eran medidos directamente por las sondas, sino que se obtenían a partir de los diferentes 

ángulos de elevación y azimut del radioteodolito. A través de una aplicación informática, 

los datos enviados por una radiosonda digital (modelo IS4A) a 1680 MHz (presión, 

temperatura, humedad, dirección y velocidad de viento, punto de rocío, altura 

geopotencial, ángulos de elevación y azimut y tiempo transcurrido desde el lanzamiento) 

eran representados gráficamente en tiempo real en la pantalla del ordenador personal, en 

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

 

 Con este sistema se obtuvo, normalmente, información de las propiedades 

atmosféricas hasta alturas considerables, que cubrían toda la troposfera.  

 

 
 

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

 

 A partir de los 10.000 m respecto de la superficie terrestre, el sondeo se 

consideraba finalizado y se dejaban de almacenar los datos en el ordenador. Por otra parte, 
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la aplicación informática del sistema permitía la codificación del sondeo en formato 

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

 

 La tabla siguiente resume el rango, precisión y resolución de los sensores de la 

sonda del equipo de sondeos libres: 

 

SENSOR RANGO PRECISIÓN RESOLUCIÓN

 

Temperatura 

(termistor) 

 

 

+50°C a -90°C 

 

0.5°C 

 

0.01°C 

 

Humedad 

(higristor de carbón) 

 

 

5% a 100% 

 

3% 

 

0.01% 

 

Presión  

 

 

1050 a 5 hPa 

 

1 hPa 

 

0.01 hPa 

 

Tabla 3.3. Rango, precisión y resolución de los sensores de las sondas libres. 

 

 Para la determinación experimental de la evolución diaria de la altura de la capa 

límite, los sondeos con globo libre y cautivo se realizaban a intervalos más o menos 

regulares de tiempo hasta completar un total de entre seis u ocho sondeos diarios 

dependiendo de la duración del día. El intervalo entre sondeos fue variable: a primeras 

horas de la mañana se realizaban sondeos cada hora u hora y media con objeto de 

comprobar la rapidez de erosión de la inversión radiativa nocturna y el comienzo del 

crecimiento de la capa de mezcla. Durante el resto del día, los sondeos se realizaban 

cada dos horas y se programaba un último lanzamiento justo antes de la caída del sol. 

La figura 3.5a muestra el lanzamiento de un globo libre y la figura 3.5b presenta las dos 

sondas, libre y cautiva, de los dos sistemas de sondeos empleados en las campañas de 

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

 
 

 

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

(modelo IS4A) y sonda del sistema de sondeos con globo cautivo ( modelo TS-3A1). 



Capítulo 3 

 76

3.3 TRATAMIENTO DE LOS PERFILES DE LAS VARIABLES 

METEOROLOGICAS  Y DETERMINACIÓN DE LA ALTURA DE LA CAPA 

DE MEZCLA 

 

 El resultado final de la realización de un sondeo con cualquiera de los sistemas 

empleados fue la obtención de las variables meteorológicas y el perfil vertical de las 

mismas en un estrato de aire. Para los sondeos realizados con el sistema de globo 

cautivo, fue necesario realizar con frecuencia, un proceso previo de depuración antes de 

comenzar el análisis de la información obtenida. El proceso de depuración atendía a tres 

posibles causas: 

 

I. Desplazamientos verticales descendentes bruscos del globo cautivo durante la 

realización del sondeo. El resultado era la obtención de perfiles que presentaban 

una clara perturbación de las magnitudes en la dirección vertical, ya que la sonda 

durante un intervalo pequeño de tiempo, recogía información alternada sobre las 

características del aire de un estrato y de otro inmediatamente inferior. En este 

caso, fue necesario eliminar los datos que distorsionaban el perfil de la variable 

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

  

II. Recopilación de datos instantáneos anómalos y extremadamente diferentes a los 

más inmediatos tanto del nivel superior como del inferior. En este caso, los 

perfiles mostraban perturbaciones horizontales acusadas que, en el caso de la 

temperatura, podían provocar confusiones sobre la correcta interpretación de la 

estratificación del aire. Igual que en el caso anterior, estos datos se consideraron 

erróneos y eran depurados del sondeo. 

 

III. Gradientes cerca de la superficie exageradamente superadiabáticos producidos 

por la escasa estabilización de la sonda a las condiciones superficiales del aire. 

En estos casos, y para evitar errores en la interpretación de los grados de 

estabilidad, se consideró conveniente depurar los primeros metros de 

información meteorológica.  

 

 Una vez realizada la validación de los datos, se representaron gráficamente los 

perfiles verticales de la temperatura, humedad, velocidad y dirección del viento de cada 
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uno de los sondeos de campaña. La determinación del espesor de capa límite se realizó 

mediante el punto de corte de la adiabática seca que partiendo de la temperatura del aire 

en superficie, intersectaba al perfil de temperatura (Holzworth, 1964). En la mayor parte 

de los casos, el espesor del aire determinado por este procedimiento termodinámico 

coincidía con el que venía definido por la base de la inversión de temperatura en altura 

(Fig. 3.6), aunque también se dio la circunstancia de que este procedimiento señalara la 

presencia de un estrato isotérmico como límite de la capa de mezcla. Es interesante 

destacar que los perfiles de las demás variables meteorológicas ofrecían una 

información complementaria de gran utilidad cuando el perfil de temperatura no era 

suficientemente claro en la determinación del espesor de este estrato, y sin embargo, 

podía derivarse indirectamente del comportamiento vertical del resto de las variables 

recogidas por el sondeo. 

 

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

termodinámico. 

 

 Desde el punto de vista teórico, el procedimiento termodinámico proporciona el 

espesor de la capa límite definido como el volumen de aire en el que una parcela, 

proveniente de la superficie terrestre, tendría capacidad de ascenso o de mezcla hasta el 

nivel en el que alcanza una flotabilidad neutra, marcada por la presencia de una 

inversión de temperatura o de un estrato isotérmico de considerable espesor, y definido 

por el corte de la adiabática con el perfil de temperatura. 
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En muchos trabajos, se ha utilizado este procedimiento para calcular el 

crecimiento de la capa de mezcla desde el amanecer, por erosión de la inversión 

radiativa definida por el perfil de temperatura de un sondeo de partida (Carson, 1973; 

Tennekes; 1973; Godowitch et al., 1987; Batchvarova y Gryning, 1991). En dichos 

estudios, se destaca el hecho de que la aplicación de este procedimiento al primer sondeo 

del día, para la predicción de los valores de la capa de mezcla en horas posteriores, estaría 

despreciando la posible influencia de la aportación de calor por efectos advectivos o por 

fenómenos de subsidencia, al considerar solamente que en el crecimiento de la capa de 

mezcla intervienen procesos puramente convectivos. La aplicación de este método 

termodinámico para el cálculo de la capa de mezcla en los términos en los que se ha 

realizado en las campañas de medida, tiene la ventaja de disponer del número suficiente 

de medidas como para considerar que los efectos advectivos o de subsidencia han 

podido quedar parcialmente reflejados en los perfiles estudiados a lo largo del día 

(Berman et al., 1999). Por otra parte, es necesario destacar el hecho de que en caso de 

que existan precipitaciones, la capa de mezcla real puede ser ligeramente superior a la 

obtenida por este procedimiento de los perfiles. En estas condiciones, parece más 

apropiado considerar el gradiente de temperatura pseudo-adiabático, aunque la 

efectividad de esta suposición depende del contenido de vapor de agua de la parcela de 

aire que inicialmente se eleva, por lo que el problema aumentaría su complejidad 

considerablemente (Echagüe, 1979).  En cualquier caso, la consideración de los efectos 

de humedad en la técnica de los perfiles parece ser más apropiada cuando se realizan 

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

 

En realidad, uno de los primeros autores en utilizar el procedimiento 

anteriormente descrito fue G. C. Holzworth en 1964. La aplicación de este método por 

parte de Holzworth, permitió estimar la altura de la capa de mezcla mínima y máxima 

de cada día a partir de los radiosondeos realizados en el territorio estadounidense a las 

00 y 12 UTC (Holzworth, 1964, 1967, 1972).  La capa de mezcla mínima respondía al 

estrato ligeramente inestable que se genera como consecuencia de la agitación 

turbulenta del aire sobre las ciudades durante la noche, y que está asociada al efecto de 

isla térmica (Duckworth y Sandberg, 1954; DeMarrais, 1961). La sencillez del 

procedimiento termodinámico, unido al fácil acceso de la información proporcionada 

por los Servicios Meteorológicos, ha permitido la realización de numerosos estudios 

sobre la capa límite basados en los perfiles de temperatura obtenidos a partir de los 



Capítulo 3 

 79

radiosondeos (Moses et al., 1968; Vittal et al., 1980; Fitzjarrald y Garstang, 1981; 

Capuano y Atchison, 1984; Dayan et al., 1988; Myrick et al., 1994; Crespí et al., 1995, 

Berman et al., 1999). Sin embargo, en la mayoría de estos trabajos se manifestaba la 

necesidad de disponer de un mayor número de perfiles a lo largo del día que permitieran 

estudiar la evolución completa del ciclo de crecimiento y decrecimiento de la capa de 

mezcla. Este requisito está restringido a la realización de campañas experimentales de 

medida en lugares concretos y durante un periodo limitado de tiempo, debido al coste 

asociado en el manejo del equipo que se requiere en dichos despliegues. Por ello, los 

resultados que aquí se presentan se configuran como una oportunidad de profundizar en 

el conocimiento experimental de la evolución diurna de la capa de mezcla a partir de los 

sondeos meteorológicos realizados en espacios regulares de tiempo y en diferentes 

situaciones meteorológicas durante las campañas de medida llevadas a cabo en 1991 y 

1992 en el área de Madrid. 

 

3.4 DETERMINACIÓN DE LA EVOLUCIÓN DIURNA DE LA ALTURA DE LA 

CAPA DE MEZCLA EN FUNCIÓN DE LAS SITUACIONES SINÓPTICAS. 

MODELOS DE REGRESIÓN NO LINEAL 

 

 La importancia que tiene el conocimiento de la evolución de la altura de la capa 

de mezcla a lo largo del día puede resumirse en dos aspectos: el primero, debido a la 

vinculación entre el espesor de mezcla y los niveles de contaminantes, lo que en los 

episodios de contaminación atmosférica tiene una gran relevancia por sus repercusiones 

sobre la salud humana. En segundo lugar, el conocimiento de la evolución diaria 

permitiría planificar medidas correctoras de las emisiones, en función del conocimiento 

del desarrollo de este estrato a lo largo del día y la persistencia de la situación 

meteorológica en los días posteriores. En algunos trabajos (Holzworth, 1967; Capuano y 

Atchison, 1984; Gamo, 1988), se han presentado resultados promedio de la capa de 

mezcla para periodos mensuales o estacionales, los cuales, podrían considerarse 

adecuados para estudios de carácter puramente climatológicos. Sin embargo, la 

variabilidad sinóptica tan especialmente marcada en nuestro país (Font, 1983), 

aconsejaba un estudio más detallado y específico que tuviera en cuenta la influencia de 

las características meteorológicas en la evolución y alcance de la altura de la capa de 

mezcla. Por ello, los datos fueron agrupados en función de las condiciones 

meteorológicas en las que dicha información fue obtenida utilizando los boletines 
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meteorológicos proporcionados por el INM. Por otra parte, debido a la relación entre la 

evolución de la capa de mezcla y la duración del día, se consideró como requisito 

indispensable que la clasificación sinóptica agrupara campañas de similar duración de 

horas de sol, con objeto de obtener resultados que pudieran extrapolarse a otras situaciones 

de similares características. Además, fue necesario descartar aquellas campañas en las que 

las condiciones meteorológicas no fueron estacionarias, bien por haberse realizado en 

periodos de transición entre distintas situaciones meteorológicas o bien porque tales 

condiciones no permanecieron, al menos sin grandes variaciones, durante al menos dos 

días del periodo en el que se realizaron tales campañas. Por último, fue necesario 

considerar, solo aquellos casos en los que el número de sondeos permitiera analizar la 

evolución completa de la altura de la capa de mezcla. Todos estos requisitos limitaron 

considerablemente el número de días analizados sobre todo porque la escasez de medidas 

al atardecer impidió, en muchas ocasiones, tener constancia experimental del 

decrecimiento de la altura de la capa de mezcla a partir de su máximo valor.  

 

3.4.1 Definición de los escenarios meteorológicos: análisis de frecuencia 

  

 De los 279 sondeos realizados durante los 59 días de campaña llevadas a cabo en la 

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

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

 

TIPO DESCRIPCIÓN 

I Depresión en las Islas Británicas 

II Baja térmica peninsular 

III Anticiclón centro-europeo 

IV Invasión de masa de aire frío en altura 

V Anticiclón peninsular 

 

Tabla 3.4. Situaciones meteorológicas estudiadas. 

 

 Con objeto de analizar la representatividad de estos cinco tipos de situaciones en el 

conjunto de características meteorológicas que afectan a la península Ibérica, se realizó una 

clasificación sinóptica de los 2 años de campaña. 
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Fig. 3.7 Resultados de la clasificación sinóptica del año 1991. 

 

 La figura 3.7 muestra los resultados anuales de la clasificación realizada para el 

primer año de campaña. Como puede observarse en esta figura, la situación meteorológica 

más frecuente corresponde al Tipo II, con 76 días de ocurrencia. La menos frecuente 

corresponde al Tipo V o anticiclón peninsular, registrada en 15 días de los boletines de este 

año. Precisamente, estas dos situaciones son especialmente interesantes por sus 

vinculaciones con la formación de elevados niveles de contaminantes fotoquímicos en el 

primero de los casos, y en el segundo, por la presencia y estancamiento de contaminantes 

primarios asociados al uso de calefacciones, combustiones industriales y tráfico en las 

zonas urbanas y áreas adyacentes durante el periodo invernal. El resto de los Tipos (I, III y 

IV) se detectaron en este año en 37, 28 y 32 días respectivamente. La tabla 3.5 resume los 

días y la frecuencia de ocurrencia de las situaciones sinópticas encontradas en el año 1991.  

 

TIPO FREC. AÑO 91 (%) DÍAS 

I 10 37 

II 21 76 

III 8 28 

IV 9 32 

V 4 15 

 

Tabla 3.5. Frecuencia de ocurrencia de cada situación meteorológica del año 1991. 
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 La clasificación realizada para el año 1992 muestra un aumento de considerable de 

días en los que se registró el anticiclón peninsular (Tipo V) con una alta persistencia 

durante el mes de noviembre en el que se mantuvo esta situación durante 15 días de los 25 

totales del año. También es mayor el número de días en el que se registraron las 

condiciones anticiclónicas representadas por el Tipo III (de 28 días en el año 1991 a 40 en 

el 1992), siendo similar los días de baja térmica (Tipo II) en ambos años así como la 

frecuencia de ocurrencia de las condiciones representadas por los Tipos I y IV. La figura 

3.8 muestra los resultados de la clasificación sinóptica y la tabla 3.6 muestra los días para 

cada tipo de situación meteorológica y la frecuencia de ocurrencia a lo largo del año 1992. 
 

 
 

Fig. 3.8. Resultados de la clasificación sinóptica del año 1992. 

 

TIPO FREC. AÑO 92 (%) DÍAS 

I 11 40 

II 21 77 

III 12 42 

IV 6 23 

V 7 25 

 

Tabla 3.6. Frecuencia de ocurrencia de cada situación meteorológica del año 1992. 

 

 Los mapas en superficie y el nivel de 850 hPa de los cinco tipos de situaciones 

analizadas se presentan en la figura 3.9.  
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 Analizando detalladamente cada tipo, se comprobó que la situación caracterizada 

por la presencia de una profunda depresión en las Islas Británicas (Tipo I) fue la condición 

meteorológica dominante de los días 3 y 4 de abril de 1991 y 27, 28 y 29 de octubre de 

1992. El radio de influencia de la depresión y sus frentes asociados alcanzaron 

fundamentalmente a la mitad norte de la península Ibérica, y concretamente, en la provincia 

de Madrid, los cielos se presentaron cubiertos y se produjeron precipitaciones durante los 

días de campaña. La duración de esta situación meteorológica varía normalmente entre los 

3 y 5 días, dependiendo de la intensidad de la depresión y de su profundidad en niveles 

superiores, siendo más frecuente su ocurrencia en los meses de abril y mayo, aunque puede 

presentarse en cualquier mes del año. Al final de su periodo de permanencia, suele 

presentarse una depresión secundaria que generalmente localiza su centro en el 

Mediterráneo occidental, como fue el caso del 5 de abril de 1991, excluido del análisis de 

resultados dentro de este tipo debido a que las condiciones meteorológicas dominantes 

fueron de carácter anticiclónico en la provincia de Madrid, al penetrar el centro de altas 

presiones atlántico que se mantenía retirado durante los días anteriores por la influencia de 

la depresión británica.  

 

 El Tipo II viene caracterizado por la formación de un bucle de baja térmica sobre la 

península Ibérica, situación típica de nuestras latitudes en el periodo estival. Su origen está 

ligado al intenso calentamiento que sufre el suelo, lo que provoca el desarrollo de una 

célula térmica de baja presión que tiende a debilitarse y desaparecer durante la noche, 

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

 

 Esta situación meteorológica, caracterizada por la formación de intensas células 

convectivas, favorece el ascenso de masas de aire desde la superficie hasta niveles 

superiores, por lo que a efectos de mezcla vertical, la baja térmica constituye el ejemplo 

más claro y eficaz de dicho transporte en una columna de aire. La inestabilidad de las capas 

bajas en contacto con el suelo recalentado por la actividad solar, provoca la aparición de 

fuertes gradientes de temperatura de carácter superadiabático que favorecen los ascensos de 

las masas de aire en horas centrales del día. Este desplazamiento vertical viene 

acompañado de una convergencia de aire en superficie que ha sido constatada en diferentes 

estudios en los que se puso de manifiesto la canalización de masas de aire desde las 

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

puede consultarse en Portela (1994). 

 

 Por otra parte, la situación de baja térmica presenta otra interesante particularidad 

ya que durante estas condiciones, la intensa radiación solar favorece la formación de graves 

episodios de contaminación fotoquímica, lo que ha sido estudiado en  profundidad para la 

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

 

 Los días incluidos en esta situación meteorológica fueron las campañas realizadas 

durante los días del 9 al 19 de julio de 1991, 14, 15 y 16 de julio de 1992 y 15, 16 y 17 de 

septiembre de 1992, exceptuando aquellos casos en los que la formación de la baja vino 

acompañada de fenómenos tormentosos, lo que provocó la ruptura del ciclo normal de 

evolución de la capa de mezcla. Esta circunstancia se produjo el 15 de julio de 1992, de 

forma que los perfiles de temperatura después de los fenómenos tormentosos ocurridos 

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

 

 La situación meteorológica definida por el Tipo III se caracteriza por la presencia 

de un potente anticiclón europeo y una depresión atlántica que favorece los flujos de 

componente sur. Aunque su duración es de 3 a 5 días puede prolongarse más tiempo en 

algunas circunstancias. Suele producirse en el periodo invernal y en raras ocasiones en 

primavera y otoño. Los días seleccionados dentro de esta situación corresponden a la 

campaña realizada los días 26, 27 y 28 de febrero de 1992. Los cielos se presentaron 

fundamentalmente despejados, siendo acusada la oscilación térmica entre las horas diurnas 

y nocturnas con un promedio de 12ºC de diferencia. Esta situación es un escenario 

meteorológico frecuente en el periodo invernal de nuestro país. 

 

 En muchas ocasiones, el comportamiento atmosférico de las capas bajas responde a 

las características que presenta la atmósfera en sus niveles superiores, de forma que el 

campo bárico en superficie juega una papel secundario. Las campañas llevadas a cabo los 

días 23 y 24 de octubre de 1991 y 11, 12 y 13 de diciembre de 1991 se caracterizaron por la 

existencia de condiciones anticiclónicas en superficie, mientras que en altura, se detectó 

una invasión de masas de aire frío que alcanzaron con su radio de acción la totalidad de la 

península Ibérica configurando de esta forma el Tipo IV de las situaciones meteorológicas 
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analizadas. La inestabilidad provocada por esta circunstancia se tradujo en días nublados 

con precipitaciones esporádicas durante ambas campañas de medida, siendo los aspectos 

mecánicos los que dominaron la evolución de la altura de la capa de mezcla.  

 

 Por último, el Tipo V viene definido por la presencia de un anticiclón centrado en la 

península Ibérica. De entre todas las situaciones que pueden establecerse en nuestro país, 

ésta es una de las más importantes por su estrecha relación con los episodios de 

contaminación atmosférica que se producen en las áreas urbana e industriales en el periodo 

invernal. Los principales contaminantes asociados a actividades humanas quedan retenidos, 

durante varios días, en espesores de mezcla reducidos, pudiendo ocasionar problemas 

respiratorios en algunos sectores de la población y obligando a los organismos pertinentes a 

tomar medidas para la reducción de las emisiones debidas al uso de calefacciones o por el 

tráfico rodado en las zonas urbanas. Dichas situaciones suelen producirse bajo condiciones 

de gran estabilidad y están relacionadas con el establecimiento y permanencia de un centro 

de altas presiones sobre la península Ibérica que se debilita y refuerza alternativamente al 

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

 

 Tales condiciones fueron las dominantes durante la campaña de noviembre de 1992 

(concretamente los días 20, 21, 22, 23, 24 y 25) en la que la península permaneció bajo la 

influencia de un anticiclón de estas características. Afortunadamente, este periodo pudo ser 

caracterizado de forma experimental a pesar de que los días 21 y 22 no se pudieron realizar 

radiosondeos por no disponer de los permisos pertinentes de Aviación Civil durante ese fin 

de semana. 

 

 Los sondeos meteorológicos de las campañas experimentales de medida, agrupados 

dentro de estas cinco situaciones meteorológicas, han permitido estudiar el comportamiento 

de la capa de mezcla en diferentes escenarios meteorológicos que comprenden desde los 

fuertemente convectivos asociados a la baja térmica peninsular (Tipo II), a los de carácter 

episódico asociados a condiciones anticiclónicas de fuerte estabilidad (Tipo V), y pasando 

por las que determinan estratos de mezcla de carácter mecánico por situaciones de bajas 

presiones y pasos de frentes (Tipo I). 

 

3.4.2 Procedimiento de estimación del modelo de regresión no lineal 
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 Desde un punto de vista estadístico general, un modelo de regresión es una manera 

formal de expresar los dos ingredientes que son esenciales en una relación entre variables, 

esto es, por un lado, la tendencia de la variable dependiente a modificar su valor con la 

variable independiente y, por otro, la dispersión de las observaciones alrededor de la curva 

estadística definida. Los ajustes obtenidos que se presentarán a continuación se realizaron a 

partir de un procedimiento de estimación no lineal basado en el método de mínimos 

cuadrados. En términos generales, la estimación de los mínimos cuadrados consiste en 

minimizar la suma de los cuadrados de las desviaciones entre los valores observados de una 

variable dependiente respecto de los valores predichos por el modelo. En los ejercicios de 

regresiones múltiples estándar, los coeficientes de la regresión se estiman mediante la 

búsqueda de aquellos valores que minimizan la varianza residual (la suma de los cuadrados 

de los residuos) alrededor de la recta de regresión. Cualquier desviación entre lo observado 

y lo predicho significa cierta pérdida en la exactitud de la predicción realizada, lo cual 

viene representado por una determinada función. Es por ello por lo que el objetivo de la 

estimación por mínimos cuadrados es el de minimizar dicha función, especialmente cuando 

se define como la suma de los cuadrados de las desviaciones de los valores predichos. 

Cuando dicha función alcanza su valor mínimo, se obtienen las estimaciones de los 

parámetros de la regresión, y es por esto por lo que a este procedimiento se le conoce por la 

estimación de los mínimos cuadrados.  

 

 La estimación del conjunto de parámetros que definen la regresión se realiza 

mediante el algoritmo llamado "cuasi-newtoniano" (Fletcher y Powell, 1963; Fletcher y 

Reeves, 1964; Fletcher, 1972). En cada paso de la iteración, dicho método evalúa la 

función en diferentes puntos con objeto de estimar las derivadas de primer y segundo 

orden. Para la mayoría de las aplicaciones de ajustes a expresiones no lineales, este método 

es el que ofrece mejores resultados ya que la convergencia es rápida y satisfactoria. Las 

derivadas parciales de segundo grado de la función polinómica son estimadas de forma 

asintótica y permiten la determinación de los parámetros de iteración en iteración. El 

criterio de convergencia establecido por defecto toma un valor de 0.0001 con un número 

máximo de iteraciones de 50. 

 

Año Campaña TS (UTC) 



Capítulo 3 

 91

 3-5 Abril 5h 54 m 

 22-24 Mayo 4h 51m 

1991 9-19 Julio 4h 55m 

 23-25 Octubre 6h 34m 

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

 17, 20, 21 Enero 7h 33m 

 26-28 Febrero 6h 52m 

 11-13 Marzo 6h 30m 

 28-30 Abril 5h 15m 

1992 19-21 Mayo 4h 53m 

 9-11 Junio 4h 43m 

 14-16 Julio 4h 57m 

 15-17 Septiembre 5h 55m 

 27-29 Octubre 6h 40m 

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

 

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

 

 Por otra parte, es necesario destacar que aunque los sondeos realizados en las 

campañas de medida se ajustaron a un horario de lanzamientos previamente programado, 

las condiciones meteorológicas de cada situación condicionaron en ocasiones dicho 

programa, de forma que el numero de sondeos analizados para una hora del día 

determinada no siempre fue el mismo. La razón se debe al cumplimiento de los 

requerimientos de Aviación Civil, autoridad de la que depende cualquier tipo de trabajo o 

actividad que afecta al espacio aéreo.  

 

 De esta forma, cada situación meteorológica analizada en esta memoria agrupa un 

conjunto de valores de altura de capa de mezcla, Zi, para una hora del día, T, asociados a la 

realización de un sondeo, y el número de datos utilizados para el promedio horario ha sido 

variable. Debido a la sincronización en el desarrollo de la capa de mezcla con el comienzo 

de la actividad solar y con objeto de que los datos experimentales no dependieran de la 

hora del día, la evolución diaria de este parámetro se analizó en términos de Ti, que 

representa la diferencia entre la hora de realización del sondeo, T, y la hora promedio de 
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salida del sol, TS, que para cada periodo de campaña viene resumida en la tabla 3.7. 

Posteriormente, se calcularon los valores promedio horarios de altura de capa de mezcla 

iZ  para cada Ti y para cada situación sinóptica. 

 

 Los resultados que se presentan en los próximos apartados son los ajustes obtenidos 

para la evolución de los pares de valores ( )ii TZ ,  para cada una de las cinco situaciones 

meteorológicas analizadas. El modelo de regresión utilizado para el ajuste de los datos 

experimentales es un polinomio de tercer grado, que toma la forma general siguiente: 

 

 DCTBTATZ iiii +++= 23  (3.1) 

 

donde A, B, C y D son los coeficientes que determinarán la evolución diurna de la capa de 

mezcla.  

 

 Esta hipótesis de trabajo que establece la tendencia asimétrica de la distribución de 

la altura de la capa de mezcla con el tiempo en términos de una función polinómica de estas 

características, se sustenta en los siguientes argumentos: 

 

I. La distribución temporal asimétrica de la capa de mezcla es confirmada en multitud 

de resultados experimentales llevados a cabo con diferentes equipos y métodos de 

medida y bajo la influencia de diferentes situaciones meteorológicas (Crespí et al., 

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

 

II. Existen pruebas documentales que confirman que el ritmo de crecimiento de la 

altura de la capa de mezcla se pone de manifiesto a lo largo de un intervalo 

temporal superior al que se detecta en la fase de decrecimiento al final del día 

(Carson, 1973; Tennekes, 1973; Stull, 1976; Smith y Hunt, 1978; Benkley y 

Schulman, 1979; Coulter, 1979) 

 

III. Desde un punto de vista puramente teórico, el comportamiento temporal de la capa 

de mezcla por su relación con el balance del intercambio energético tierra-
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atmosféra, se establece en términos de ondas diurnas de marcado carácter 

sinusoidal (Gamo y Yokoyama, 1979). 

  

 Es necesario destacar que la inclusión o no del término independiente de la 

regresión utilizada para cada situación meteorológica depende de la presencia de estratos 

de origen mecánico asociados a la velocidad del viento durante la noche y alrededor del 

amanecer, lo que en algunos casos se tradujo en una inexistencia de inversiones radiativas 

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

  

3.4.3 Evolución de la altura de la capa de mezcla en condiciones de bajas presiones en 

las Islas Británicas (Tipo I)  

 

 La presencia de cielos cubiertos y precipitaciones fueron, junto con velocidades de 

viento en superficie intermitentes e intensas, las características dominantes de esta situación 

meteorológica. Estas condiciones, determinaron el desarrollo de una capa límite de 

naturaleza fundamentalmente mecánica, en la que la ausencia de la aportación calorífica 

intensa del suelo, llevó asociados espesores de mezcla reducidos. Durante los sondeos 

realizados al amanecer, los perfiles de temperatura presentaron estratos ligeramente 

inestables en los primeros metros, siendo la estratificación estable por encima, 

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

 
Perfil de temperatura potencial del día 3 de abril de 1991. 7:30 UTC
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Perfil de humedad relativa del día 3 de Abril de 1991. 7:30 UTC
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Fig. 3.10. Perfil de temperatura potencial y humedad relativa del sondeo meteorológico 

realizado el día 3 de abril de 1991 a las 7:30 UTC. 

 

 La evolución de la capa límite en estas condiciones se caracterizó por la existencia 

de estratos que, en promedio, tenían un espesor de unos 200 m al amanecer, que fueron 
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aumentando paulatina y débilmente este valor a lo largo del día y manteniéndose por 

debajo de los 500 m hasta 4 horas después de la salida del sol (sobre las 10 UTC). A partir 

de este momento, la capa límite experimentó un ligero crecimiento hasta alcanzar el 

máximo de 700 m, unas 7 horas después del amanecer (sobre las 13 UTC), para comenzar a 

decrecer de forma más acusada durante las dos horas siguientes. La tabla 3.8 recoge los 

valores de capa límite de cada sondeo de campaña (Zi) y los datos promedios ( iZ _P). En 

dicha tabla, Ns representa el número de sondeos realizados a la hora Ti y 1−nσ es la 

desviación estándar de la altura de la capa de mezcla obtenida a partir de valores 

experimentales. 

 

Ti (h) Ns iZ  (m) (m)_PZ i 1−nσ  
iZ  (m) 

0 3 300,150,150 200.0 86.6 239.4 

1 1 280 280  202.4 

3 2 200,400 300.0 141.4 355.1 

4 1 500 500  475.6 

5 3 550,400,650 533.3 125.8 579.4 

7 1 700 700  598.6 

8 3 400, 400, 300 366.7 57.7 444.8 

9 1 150 150  135.9 

 

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

  

 El modelo de regresión no lineal resultante del ajuste con los datos experimentales 

para esta situación meteorológica ha sido el siguiente: 

  
32 76.584.6005.9235.239 iiii TTTZ −+−=  94.0=R  8=N   (3.2) 

 

donde R es el coeficiente de correlación y N es el número de pares de datos utilizados en 

este análisis. El grado de significación estadística del ajuste obtenido para cada situación 

meteorológica depende tanto del coeficiente de correlación como del número de datos que 

se han utilizado para dicho ajuste. La comparción de los valores predichos por el modelo de 
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regresión ( iZ ) a partir del ajuste con los valores experimentales ( _PZi ) puede verse en la 

tabla 3.8 o en la figura 3.11.  

 
EVOLUCIÓN DE LA CAPA DE MEZCLA. TIPO I
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Fig. 3.11 Evolución de la capa de mezcla en condiciones de bajas presiones en las Islas 

Británicas (Tipo I). 

 

 En la figura anterior, que muestra el ajuste realizado por el modelo de regresión a 

los datos experimentales, la línea continua representa la evolución predicha por dicho 

modelo y los puntos triangulares representan los datos experimentales. Como puede 

observarse, el periodo de crecimiento tuvo lugar a lo largo de un intervalo de tiempo 

superior al del decrecimiento en la segunda mitad del día. Aproximadamente 2 horas más 

tarde de alcanzar el valor más alto, los sistemas de sondeos detectaron estratos estables 

cerca del suelo, de forma que el decaimiento de la inestabilidad atmosférica determinó el 

rápido decrecimiento de la capa de mezcla. 

 

 Esta particularidad del comportamiento temporal de la capa límite ha sido también 

detectada en todas las situaciones sinópticas analizadas, de forma que experimentalmente, 

la evolución parece mostrar un denominador común, el de una inercia o respuesta de la 

atmósfera a la activación turbulenta de la capa límite, más lenta en la primera mitad del día 

que en la segunda. Esta diferente escala temporal entre el periodo de crecimiento y el de 

decrecimiento de la capa de mezcla provoca una asimetría en su evolución diurna que, al 

mismo tiempo, está relacionada con la existencia de una capa residual que los sondeos de 

temperatura potencial reflejaron con la presencia de estratos isotérmicos por encima de las 

débiles capas estables generadas cerca de la superficie al final de cada día. La escasez de 
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medidas durante este segundo periodo impidió tener una constancia experimental en detalle 

de la capa residual, sobre todo debido a que los últimos sondeos realizados fueron 

normalmente cautivos y los datos recogidos no superaron la limitación física del sistema 

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

 

 El decaimiento de la capa límite que viene dado por el modelo de regresión permite, 

sin embargo, proporcionar información de los estratos de mezcla que tendrían que tenerse 

en cuenta cuando se consideren las emisiones por fuentes superficiales al final del día, 

como por ejemplo el tráfico u otro tipo de focos de escasa altura, además de tener presentes 

las concentraciones que han quedado retenidas dentro de la capa residual y que permanece 

desacoplada del estrato inferior hasta que la ruptura de la inversión pone en contacto las 

dos capas al día siguiente.  

 

 La ausencia de inversiones radiativas al amanecer debido al efecto de mezcla 

mecánico asociado con la velocidad del viento y a la cubierta nubosa durante la noche, 

permite interpretar el término independiente de la ecuación (3.2) como el estrato de capa de 

mezcla mecánico que puede formarse a primeras horas de la mañana a diferencia de otras 

situaciones en las que la erosión de la inversión radiativa determina el comienzo del 

crecimiento de la capa de mezcla.  

 

 La evolución del Tipo I representa, por tanto, el comportamiento temporal de la 

capa límite en situaciones en las que los factores más predominantes son los asociados a 

aspectos mecánicos debido a la escasa aportación calorífica del suelo. A pesar de que una 

capa de mezcla de 700 m de máximo espesor podría parecer escasa a efectos del volumen 

de aire en el que se homogeneiza la contaminación atmosférica en los núcleos urbanos o 

industriales, es necesario destacar, que en estas condiciones la influencia del transporte por 

el viento es fundamental a efectos de ventilación de las masas contaminadas, lo que hace 

que esta situación no suela considerarse especialmente desfavorable a efectos de calidad 

del aire. 

 

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

peninsular (Tipo II) 
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 Los días de las campañas de julio de 1991 y 1992 junto con los de septiembre de 

1992 han permitido estudiar el desarrollo de la capa de mezcla en condiciones fuertemente 

convectivas como consecuencia de la influencia de la baja térmica peninsular. La evolución 

diurna de la capa de mezcla en esta situación comienza con la destrucción de la inversión 

radiativa nocturna después de la salida del sol. Durante las primeras horas de la mañana, el 

crecimiento de este estrato recuerda al de la situación anterior, con niveles de unos 565 m 

unas 4 horas después de la salida del sol (sobre las 9 UTC). Sin embargo, a partir de este 

punto se produce un rápido crecimiento del espesor de mezcla alcanzando y superando al 

máximo del Tipo I y llegando a niveles de 2300 m e incluso hasta los 3000 m en horas 

centrales del día (sobre las 15 UTC). Este último valor, parece configurarse como el 

máximo de capa de mezcla característico de estas situaciones.  

 

 En resumen, tres son las diferencias más relevantes que manifiesta tener la capa de 

mezcla en esta situación meteorológica comparada con la anterior. Por una lado, la 

presencia de inversiones nocturnas retardó el comienzo del crecimiento de la capa de 

mezcla debido a que la destrucción de la inversión radiativa se produjo después de la salida 

del sol. Esta circunstancia se traduce en que el modelo de regresión resultante del ajuste 

carezca de término independiente, lo que también se ha considerado en el resto de las 

situaciones que han presentado inversiones radiativas nocturnas. Por otra parte, la 

intensidad convectiva del Tipo II ha derivado en espesores de mezcla máximos cuatro 

veces mayores o incluso superiores (del orden de los 3000 m), a los obtenidos bajo la 

influencia de una mezcla en la que la intensidad turbulenta es menor. Por último, la escala 

temporal es considerablemente superior, de forma que la actividad de mezcla se encuentra 

muy relacionada con la duración del día y con la aportación calorífica que en estas 

condiciones se produce.  

 

 La curva que describe la evolución diurna de la capa de mezcla para este caso ha 

sido la siguiente: 

 
32 56.611.9771.72 iiii TTTZ −+−=   95.0=R  10=N   (3.3) 

a partir de los datos promedio experimentales que vienen recogidos en la tabla 3.9. El 

ajuste realizado por este modelo de regresión para los datos experimentales se muestra en 

la figura 3.12.  
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EVOLUCIÓN DE LA CAPA DE MEZCLA. TIPO II
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Fig. 3.12. Evolución de la capa de mezcla en condiciones de baja térmica peninsular 

(Tipo II). 

 

 El intervalo temporal en el que se produce el desarrollo de la capa de mezcla, es 

superior en 3 horas en este tipo respecto del anterior debido a la influencia de la duración 

del día y las horas de sol. Esto significa que tanto la escala temporal como la penetración 

vertical de la capa de mezcla parece presentar valores superiores cuando la naturaleza que 

conduce a los efectos de homogeneización de las propiedades del aire, se debe a 

desequilibrios térmicos de gran intensidad. A la vista de los resultados, es presumible 

pensar, que la capa residual de este tipo sea considerablemente mayor que la del caso 

anterior como consecuencia del alcance vertical de las células convectivas y del recuerdo 

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

 

 A pesar de que la regresión reproduce un valor máximo por debajo del que reflejan 

los datos experimentales (3000 m observado frente a, aproximadamente, 2400 m predicho), 

el ajuste puede decirse que es relativamente bueno. 

 

 Experimentalmente, se observó que en estas condiciones el comienzo del 

crecimiento de la capa de mezcla no es tan rápido como cabría esperar. Durante las 4 

primeras horas después de la salida del sol, la altura de la capa de mezcla no supera los 700 

m de altura y necesita de 2 horas más para superar los 1000 m por encima del suelo. Puesto 

que la aportación energética del sol es el principal agente de generación de mezcla 

turbulenta en el aire en estas condiciones, podría considerarse el hecho de que la 
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inestabilización de las capas bajas requiere una enorme aportación calorífica para que el 

contraste térmico sea el adecuado y conduzca a la generación, crecimiento y penetración de 

las células convectivas a alturas superiores. Una vez alcanzada la inestabilidad adecuada, 

los perfiles de temperatura reflejan esta circunstancia con gradientes superadiabáticos, y la 

penetración de las células en las capas de aire superiores y más frías es mucho más efectiva 

y rápida que la que tuvo lugar en las capas más cercanas al suelo durante las primeras horas 

de la mañana. Este hecho explicaría el alcance vertical máximo de la capa de mezcla en 

estas condiciones llegando hasta los 3000 m 10 horas después de la salida del sol (15 

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

 

Ti (h) Ns iZ  (m) _PZ i  (m) 1−nσ  
iZ  (m) 

1 13 0,0…,0 0 0 0 

2 12 200,200,200,50 

100,100,300,150 

100,100,200,300 

166.7 80.7  17.8 

3 3 400, 400, 450 416.7 28.9 190.5 

4 10 600,600,550,650 

700,600,450,6003

00,600 

565.0 113.2 478.6 

5 3 550,650,1200 800.0 350.0 842.8 

6 3 1100,1400,1300 1266.7 152.8 1243.7 

8 3 1200,1600,1650 1483.3 246.6 1997.9 

9 3 2700,2400,1800 2300.0 458.3 2426.1 

10 2 3000,3000 3000.0 0 2419.5 

13 1 900 900.0  1044.1 

 

Tabla 3.9. Datos experimentales utilizados para el ajuste de la regresión del Tipo II. 

 

 Otro aspecto interesante de esta situación meteorológica se produce cuando el 

fuerte impulso vertical de las masas recalentadas por la actividad solar genera, en algunas 

ocasiones, nubes de carácter tormentoso que pueden producir precipitaciones a mediodía o 

al final de la tarde como sucedió el 15 de julio de 1992. El enfriamiento del suelo provoca 

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

tormentosa. 

 

3.4.5 Evolución de la altura de la capa de mezcla bajo la influencia del anticiclón 

centro-europeo (Tipo III) 

 

 El campo bárico en superficie de la campaña de febrero de 1992 presentó un centro 

de altas presiones centrado sobre Rusia, que extendía su radio de acción por toda la región 

centro europea. El radio de influencia de este anticiclón alcanzó nuestras latitudes, a la vez 

que una profunda depresión atlántica se acercaba por el NW de la península Ibérica.  

 

 Bajo estas condiciones, los cielos presentaron algunas neblinas al amanecer y 

durante el día se registraron nubes altas de escaso espesor, siendo los días 

fundamentalmente soleados. La capa de mezcla experimentó su crecimiento a partir de las 

8 UTC, momento en el que se erosionó la inversión radiativa nocturna y la mezcla 

comenzó a desarrollarse en estratos de 100 m de espesor. Dos horas después, dicho espesor 

se triplicó alcanzando valores de unos 350 m, y a partir de las 12 UTC, puede decirse que 

se ha alcanzado prácticamente el máximo, que en esta situación se sitúa sobre los 1000 m 

de altura. El último sondeo realizado alrededor del atardecer, mostró la presencia de una 

débil inversión radiativa en su etapa inicial de profundización a lo largo de la noche.  

 

 La figura 3.13 muestra la evolución diurna de la capa de mezcla para este tipo de 

condiciones meteorológicas siendo el modelo de regresión con el que se ajustaron los datos 

experimentales el siguiente: 

 
32 01.908.9919.88 iiii TTTZ −+−=  99.0=R  6=N   (3.4) 
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EVOLUCIÓN DE LA CAPA DE MEZCLA.TIPO III
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Fig. 3.13. Evolución de la capa de mezcla bajo la influencia del anticiclón centro-

europeo (Tipo III). 

 

 La tabla 3.10 resume los datos experimentales utilizados para el ajuste con el 

modelo de regresión y los predichos por dicho modelo: 

 

Ti (h) Ns iZ  (m) PZ i _  (m) 1−nσ  
iZ  (m) 

0 1 0 0  0 

1 2 100,100 100.0 0 1.88 

3 3 200,400,450 350.0 132.29 383.91 

5 2 800,950 875.0 106.07 909.94 

8 3 800,1000,1400 1066.67 305.50 1023.08 

10 1 0 0  17.30 

 

Tabla 3.10. Datos experimentales utilizados para el ajuste de la regresión del Tipo III. 

 

 La evolución de la capa de mezcla de este tipo podría considerarse representativa de 

las condiciones anticiclónicas no episódicas que frecuentemente afectan a nuestro país en el 

periodo invernal. La comparación con la evolución del Tipo II, pone de manifiesto el 

diferente alcance vertical de la convección generada bajo condiciones de fuerte insolación 

estival que es 3 veces superior al máximo de este caso, a pesar de que el crecimiento es 

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

 

 Si se comparan los resultados respecto de la evolución de la altura de la capa de 

mezcla del Tipo I, se comprueba que exceptuando los valores cercanos al amanecer, el 
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espesor de mezcla del Tipo III supera al anterior durante el resto del día, siendo ligeramente 

superior también el intervalo temporal en el que se manifiesta la evolución diurna. Este 

resultado parece confirmar el hecho de que la profundización de la capa de mezcla es 

mucho más intensa cuando los aspectos convectivos son los que determinan la agitación 

turbulenta de las capas bajas del aire. Los estratos de mezcla de 1000 m de espesor que 

tradicionalmente se consideraron representativos del espesor de la capa límite, coinciden 

con el máximo determinado por esta situación, que representa entre un 8-12 % de las 

situaciones que afectaron a la península Ibérica en los años de estudio, según los resultados 

presentados en el apartado 3.4.1 del presente capítulo. 

 

3.4.6 Evolución de la altura de la capa de mezcla bajo condiciones de invasión de 

masa de aire frío en altura (Tipo IV) 

 

 Los días incluidos en esta situación presentaron cielos cubiertos y precipitaciones 

esporádicas, circunstancias similares a las estudiadas en el Tipo I. Sin embargo, aunque 

existen similitudes, los datos experimentales mostraron también diferencias respecto del 

comienzo del crecimiento de la capa de mezcla. A diferencia del Tipo I, bajo estas 

condiciones los sondeos detectaron pequeñas inversiones radiativas al amanecer, lo que 

significa que no hubo estratos mecánicos asociados a la velocidad del viento bajo este tipo 

de situación meteorológica. Esta diferencia se debe a que la inestabilidad ocasionada por la 

masa de aire frío en altura no tiene el mismo origen que la asociada al paso de frentes por la 

influencia de bajas presiones como era el caso de la evolución de la capa de mezcla del 

Tipo I. Los resultados experimentales conducen pues, a una evolución de carácter cercano 

a las condiciones mecánicas por ausencia de aportación energética del sol más que por la 

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

 

 La profundización de la capa límite comienza, por tanto, sobre las 9 UTC con 100 

m de espesor, después de la destrucción de la inversión radiativa (Fig. 3.14). A lo largo del 

día, el crecimiento de la capa es débil, alcanzándose un máximo del orden de los 540 m 

sobre las 13 UTC (inferior al detectado para el Tipo I), para posteriormente, formarse 

estratos estables en los sondeos de temperatura por encima de los 100 m de altura.  

 El resultado del ajuste experimental viene dado por el modelo de regresión 

siguiente: 
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32 58.804.5489.55 iiii TTTZ −+=   99.0=R  6=N   (3.5) 

  

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

 

Ti (h) Ns iZ  (m) PZ i _  (m) 1−nσ  
iZ  (m) 

0 2 0,0 0 0 0 

1 1 100 100.0  101.36 

2 2 300,150 225.0 106.07 259.32 

3 3 450,600,350 466.67 125.83 422.41 

5 5 400,300,700 

800,500 

540.0 207.36 557.98 

7 1 100 100.0  96.13 

 

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

 

 La figura 3.14 muestra los resultados del ajuste de los datos experimentales 

promedio al modelo de regresión: 
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Fig. 3.14. Evolución de la capa de mezcla en condiciones de invasión de masa fría en 

altura (Tipo IV). 

 A pesar de que la evolución de la capa límite de este tipo no presentó estratos de 

mezcla antes del amanecer, es necesario destacar que, exceptuando esta diferencia, la 

evolución del Tipo I y la del Tipo IV presentan ciertas similitudes. Por un lado, el 
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crecimiento de este estrato fue muy débil y tuvo lugar durante un periodo de tiempo muy 

corto como en el caso del Tipo I. Los resultados confirman que cuando en la turbulencia 

ganan protagonismo los procesos mecánicos, como en los Tipos I y IV, la mezcla 

atmosférica es menos profunda y tiene lugar durante un periodo de tiempo más corto que 

en condiciones en las que dominan los fenómenos convectivos. Los resultados, además, 

demuestran que en los aspectos mecánicos, tan importante es la velocidad del viento como 

la presencia de una cubierta nubosa que inhiba el calentamiento terrestre por radiación solar 

directa. Esto significa que la ausencia de aportación de energía solar en el crecimiento de la 

capa de mezcla bajo condiciones mecánicas debería tenerse en cuenta en la misma medida 

que se considera la influencia de la velocidad del viento, aspectos que serán confirmados en 

resultados posteriores (apartado 3.7).  

 

3.4.7 Evolución de la altura de la capa de mezcla bajo condiciones de anticiclón 

peninsular (Tipo V) 

 

 Desde un punto de vista cronológico, la campaña realizada en noviembre de 1992 

fue la última del periodo de medidas realizadas en el marco de los proyectos de 

investigación en los que se ha basado esta memoria. El estudio del desarrollo de la capa de 

mezcla en esta situación es, de todas las analizadas, quizás la que mayor repercusión podría 

tener a efectos de planificación de medidas de reducción de contaminación atmosférica en 

el periodo invernal, debido a las superaciones de los niveles que normalmente se producen 

sobre las áreas urbanas bajo la influencia de este tipo de situación meteorológica.  

 

 El proceso evolutivo de la capa de mezcla en esta situación fue el siguiente: 

destrucción de la fuerte inversión radiativa 2 horas después de la salida del sol, siendo los 

primeros espesores de mezcla significativos del orden de los 250 m a las 10 UTC, altura 

que coincide con la base de la inversión de subsidencia asociada al anticiclón. Un débil 

desplazamiento vertical de la base de dicha inversión permitió a la capa de mezcla 

aumentar ligeramente su espesor a las 12 UTC, encontrándose valores experimentales 

promedio de unos 280 m. Siempre delimitada por la base de la fuerte inversión de 

subsidencia, la capa de mezcla consiguió alcanzar un máximo diurno entre los 400 y 500 m 

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

la Cañada.  

 

Ti (h) Ns iZ  (m) PZ i _  (m) 1−nσ  
iZ  (m) 

1 1 0 0  31.20 

2 1 50 50.0  89.49 

3 1 250 250.0  163.83 

5 3 350,300,200 283.33 76.38 316.39 

7 1 350 350.0  400.49 

8 3 500,500,400 466.67 57.73 389.22 

9 1 300 300.0  327.68 

 

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

 

 El modelo de regresión con el que se ajustaron estos datos obtenidos a partir de los 

sondeos de temperatura ha sido el siguiente: 

 
32 84.107.1997.13 iiii TTTZ −+=   93.0=R  7=N   (3.6) 

 

 La figura 3.15 muestra la débil evolución de la capa de mezcla en esta situación 

episódica y el modelo de regresión al que se ajustaron los datos experimentales. Dicha 

figura pone de manifiesto dos importantes aspectos: el primero de ellos es una disminución 

del periodo de crecimiento de la capa de mezcla como consecuencia de la estabilidad que a 

esta situación le caracteriza. Por otra parte, debido a que la inversión radiativa comenzó a 

destruirse lentamente, en comparación con el resto de las situaciones analizadas, la 

profundización de la capa de mezcla es muy pequeña, siendo el límite vertical de su 

crecimiento el que le impone la fuerte inversión de subsidencia asociada al potente 

anticiclón.  
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EVOLUCIÓN DE LA CAPA DE MEZCLA. TIPO V.
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Fig. 3.15. Evolución de la capa de mezcla bajo la influencia del anticiclón peninsular 

(Tipo V). 

 

 Como muestra de la estratificación vertical de dicha campaña, la figura 3.16 

presenta el sondeo de temperatura del 20 de noviembre a las 12 UTC realizado en 

Villanueva de la Cañada. 
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Fig. 3.16. Sondeo de temperatura del día 20 de noviembre de 1992 a las 12 UTC. 

 

 Las nieblas estancadas en los valles de las regiones continentales como la de 

Madrid, unido a los altas concentraciones de contaminación y a las reducidas velocidades 

de viento determinaron las condiciones más desfavorables para la ventilación de las masas 

de aire contaminadas, que permanecieron retenidas en estratos de mezcla de reducido 

espesor. 
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3.4.8 Análisis conjunto de las evoluciones diarias de la altura de la capa de mezcla 

 

 Un análisis conjunto de los resultados para las cinco situaciones meteorológicas 

marca las diferencias entre la escala temporal y el alcance vertical de la capa de mezcla, tal 

y como puede comprobarse en la figura siguiente: 
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Fig. 3.17. Evolución diurna de la capa de mezcla para las cinco situaciones 

meteorológicas. 

 

 Un aspecto interesante a destacar es el hecho de que las diferencias más 

significativas entre los tipos considerados se manifiestan a partir de las 3 horas después de 

la salida del sol, de forma que el comienzo del crecimiento de la capa de mezcla asociado 

normalmente a la erosión de la inversión radiativa nocturna parece ser relativamente 

parecido en todos los casos estudiados. Una vez alcanzado el desequilibrio térmico 

necesario para que la mezcla penetre a alturas superiores, la distribución de la capa de 

mezcla con el tiempo presenta un comportamiento divergente comprendiendo claramente 

dos casos extremos: el de las condiciones fuertemente convectivas, representado por el 

Tipo II, y el de las situación episódica del Tipo V. Entre estas dos situaciones, se 

distribuyen el resto de los casos, siendo las condiciones anticiclónicas del Tipo III, las que 

mayor espesor de capa de mezcla tienen respecto de las de tipo mecánico representadas por 

los Tipos I y IV.  

 

 En cuanto a la duración temporal, la figura 3.17 muestra cómo los intervalos más  

cortos son los correspondientes a las situaciones mecánicas (Tipo I y IV) siendo la de 



Capítulo 3 

 108

mayor alcance temporal la correspondiente a la situación convectiva del Tipo II, como 

consecuencia de que dicha situación se produce normalmente durante los meses de mayor 

número de horas de sol y mayor duración del día. 

 

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

 

 El conocimiento del desarrollo de la capa de mezcla a lo largo del día requiere, 

como se ha podido comprobar, del número suficiente de medidas experimentales que 

permitan estudiar un ciclo diurno completo. Los datos experimentales no siempre han 

permitido analizar dicho ciclo ya que en la fase de decrecimiento de la capa de mezcla no 

se disponían de medidas suficientes para analizar en detalle la última etapa de su evolución. 

Sin embargo, los perfiles realizados desde la salida del sol han permitido disponer de un 

número mayor de sondeos lo que ha permitido analizar el periodo de crecimiento de la capa 

de mezcla con cierto grado de detalle y bajo la influencia de diferentes situaciones 

meteorológicas. Es precisamente este periodo uno de los más estudiados debido a la 

posibilidad de relacionar la erosión de la inversión radiativa del perfil de temperatura con el 

comienzo del crecimiento de la capa de mezcla (Carson, 1973; Tennekes; 1973; Godowitch 

et al., 1987; Batchvarova y Gryning, 1991) lo que ha derivado en varios modelos de 

crecimiento relacionados con el flujo de calor sensible y con el espesor de la inversión 

radiativa que ha de destruirse al amanecer.  

 

 En concreto para el área de Madrid, la importancia del estudio del periodo de 

crecimiento quedó demostrada en diversos ejercicios de simulación sobre la formación y 

transporte vertical de ozono utilizando un modelo fotoquímico (Plaza, 1997). Los 

resultados de este y otros estudios demostraron que la altura de la capa de mezcla y su 

evolución durante las primeras horas de la mañana es el factor que más influencia tenía en 

la concentración máxima diaria de ozono alcanzada (Plaza, 1997; Berman et al., 1999), 

superior incluso a la variación de la concentración inicial de los precusores de este 

contaminante (NOx y COV). 

  

 Por otra parte, las ventajas del estudio del periodo de crecimiento sobre el análisis 

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

la activación turbulenta en la atmósfera que puede producirse por el calentamiento de la 
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superficie terrestre o por efectos mecánicos asociados a la velocidad del viento. De esta 

forma, podría ser interesante analizar en qué medida esta activación turbulenta se traduce 

en un crecimiento y un alcance máximo particularmente diferente al que tiene lugar en 

otras condiciones. Por otra parte, la eliminación de la componente de decaimiento de la 

evolución diurna de este estrato facilita el análisis y la interpretación de los resultados al 

simplificar el ajuste de datos experimentales a modelos de regresión más sencillos.  

 

 Un análisis del conjunto de resultados sobre la evolución completa de la altura de la 

capa de mezcla conduce a pensar que la fase de crecimiento podría aproximarse a una 

función lineal con el tiempo en la que la pendiente de la recta determinaría la velocidad de 

crecimiento de la capa de mezcla y la ordenada en el origen la existencia de estratos 

mecánicos antes del amanecer. Una dependencia lineal ya fue utilizada en otros estudios 

como procedimiento de cálculo de la evolución de la altura de la capa de mezcla entre los 

sondeos de las 00 y 12 UTC proporcionados por el INM (Echagüe, 1979). Sin embargo, los 

resultados hasta aquí presentados, parecen mostrar, que el crecimiento en el Tipo II podría 

alejarse de estas condiciones de linealidad, por lo que el procedimiento utilizado se ha 

basado en una expresión más general, del tipo βα λ += ii TZ , que permita distinguir los 

ajustes de todos los casos estudiados.  

 

 La utilización de esta expresión tiene su justificación en diferentes investigaciones 

realizadas después del amanecer, las cuales confirman que la base de la inversión radiativa 

que comienza a erosionarse por el calentamiento del suelo, crece generalmente siguiendo 

un tendencia lineal con el tiempo durante las primeras horas de la mañana (Tennekes, 

1973). Por otra parte, expresiones similares han sido utilizadas por diversos autores para 

estudios de la capa límite nocturna en el Valle del Po en el norte de Italia y en Missouri en 

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

 

 Los resultados que se obtienen en los cinco modelos de regresión para la provincia 

de Madrid vienen recogidos en la tabla 3.13. En ella, R representa el coeficiente de 

correlación de los ajustes obtenidos y Ns es el número de datos empleados para el ajuste, es 

decir, el número de sondeos realizados desde el amanecer hasta el momento del día en el 

que la capa de mezcla alcanzó su máximo espesor. 
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Tipo α λ β Ns R 

I 37.71 1.32 210.36 6 0.97 

II 40.41 1.84 - 9 0.99 

III 151.34 0.96 - 5 0.98 

IV 142.87 0.87 - 5 0.97 

V 50.28 1.05 - 6 0.95 

 

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

 En la figura 3.18 se muestra la representación gráfica de las regresiones obtenidas. 

Los resultados confirman las tendencias de crecimiento lineal para todas las situaciones 

analizadas. Destaca claramente el tipo de crecimiento de la capa de mezcla cuando las 

condiciones son fuertemente convectivas, bajo la influencia de la baja térmica (Tipo II), al 

compararla con el resto de las situaciones estudiadas. Los datos experimentales de este tipo 

ajustan claramente a una función muy cercana al comportamiento cuadrático, mientras que 

en las demás situaciones, el ajuste podría considerarse de tipo lineal, siendo el coeficiente α 

más alto cuando las condiciones son anticiclónicas como la del Tipo III, frente a las 

situaciones asociadas a cielos cubiertos.  

 

 Tal y como puede comprobarse en la figura 3.18, se encuentran claras coincidencias 

entre los Tipos I y la IV, en las que el crecimiento de la capa de mezcla ha sido considerado 

de naturaleza mecánica. 

 

 Respecto del Tipo V, el crecimiento de la capa de mezcla en condiciones episódicas 

es el más lento y el de menor alcance de todos los casos estudiados, lo que explica que este 

escenario meteorológico sea el más desfavorable por sus posibles repercusiones en los 

niveles de contaminación atmosférica.   

 

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

predichos por los modelos de regresión resultantes. 
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TIPO Ti (h) (m)_PZ i  iZ  (m) 

 0 200.0 210.36 
 1 280.0 248.06 
I 3 300.0 372.04 
 4 500.0 447.07 
 5 533.33 528.52 
 7 700.0 707.27 
 1 0 40.41 
 2 166.67 145.03 
 3  416.67 306.25 
 4 565.0 520.47 

II 5 800.0 785.32 
 6 1266.67 1099.05 
 8 1483.33 1867.82 
 9 2300.0 2320.77 
 10 3000.0 2818.28 
 0 0 0 
 1 100.0 151.34 

III 3 350.0 437.17 
 5 875.0 715.89 
 8 1066.67 1127.03 
 0 0 0 
 1 100.0 142.87 

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

V 3 250.0 160.10 
 5 283.33 274.31 
 7 350.0 391.09 
 8 466.67 450.20 

 

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

de regresión para las cinco situaciones meteorológicas. 

 

 La figura 3.18 pone de manifiesto que los modelos de crecimiento de la capa de 

mezcla se distribuyen entre los valores extremos definidos por el Tipo II de mayor 

actividad convectiva y el Tipo V de extrema estabilidad, aspecto que será analizado en 

detalle en el apartado siguiente.  
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Fig. 3.18. Periodo de crecimiento de la altura de la capa de mezcla para las cinco 

situaciones meteorológicas analizadas. 

 

 Teóricamente, puede demostrarse la existencia de una dependencia lineal para el 

crecimiento de la capa de mezcla con el tiempo (Tennekes,1973). La pendiente de la 

función lineal depende directamente del flujo de calor sensible y del gradiente de 

temperatura, siguiendo una expresión del tipo: 



Capítulo 3 

 113

 

 
( )

i
n

i T
w

Z
21

''
5
7

⎟
⎟
⎠

⎞
⎜
⎜
⎝

⎛
=

τγ
θ

 (3.7) 

 

donde ( )nw ''θ  es el flujo de calor sensible a mediodía, γ es el gradiente de temperatura por 

encima de la altura de la capa de mezcla y τ es un tiempo de escala que depende del 

comienzo del crecimiento del flujo con el tiempo. Las razones que justifican esta 

dependencia lineal así como la deducción teórica de dicha expresión serán aspectos 

discutidos en el capítulo cuarto de la presente memoria.  

 

3.5.1 Evaluación conjunta del periodo de crecimiento de la capa de mezcla 

 

 Considerando prácticamente una tendencia lineal para las situaciones I, III, IV y V, 

el mayor ritmo de profundización de la capa de mezcla correspondería a la situación III, 

con un valor aproximado de 151 m/h, siendo la situación más lenta la correspondiente al 

Tipo V, asociada a las condiciones episódicas, en la que el ritmo o velocidad de 

crecimiento aproximado sería de 50 m/h.  

 

 Entre estos dos tipos se encuentran los asociados a aspectos mecánicos (Tipo I y 

IV) en los que aunque se presentan diferencias al principio de cada día asociadas a la 

presencia o no de inversiones radiativas, estos modelos son muy similares a partir de las 2 

horas después de la salida del sol, tal y como puede comprobarse en la figura 3.19, en la 

que se recogen los modelos de crecimiento de la capa de mezcla para las cinco situaciones 

consideradas.  

 

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

sido obtenidas, de forma que puede distinguirse la diferente extensión del periodo de 

crecimiento de los cinco escenarios meteorológicos estudiados.  
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Fig. 3.19. Representación conjunta del periodo de crecimiento de la altura de la capa de 

mezcla para las cinco situaciones meteorológicas. 

 

 Tal y como se observa en la figura anterior, en contra de lo que en un principio 

puede parecer, a primeras horas de la mañana la profundización de la capa de mezcla del 

Tipo II es relativamente similar o incluso más pequeña que la que se manifiesta bajo 

condiciones mecánicas del Tipo I y IV y también inferior al crecimiento del Tipo III. A 

partir de las 4 horas después de la salida del sol, la dependencia con el tiempo del ritmo de 

crecimiento del Tipo II hace que la capa de mezcla aumente rápidamente su espesor 

alejándose de las evoluciones del resto de las situaciones consideradas.  

 

 En conclusión, lo que la figura 3.19 pone de manifiesto es el diferente crecimiento 

que presenta la capa de mezcla en función de la condición meteorológica dominante. Las 

diferencias son mucho más evidentes cuando se comparan situaciones en las que, tanto el 

calentamiento del suelo, como la duración de las horas de sol, son considerablemente 

mayores. Por otra parte, así como para las situaciones I, III, IV y V el ritmo de 

profundización de la capa de mezcla podría considerarse constante con el tiempo, para el 

Tipo II,  la dependencia con el tiempo, la hace particularmente diferente del resto de las 

situaciones estudiadas. Este resultado conduce a pensar que la evolución de la capa de 

mezcla en condiciones de baja térmica peninsular no sigue el comportamiento general del 

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

 

 En el campo científico, los métodos estadísticos se presentan como herramientas 

necesarias en todos aquellos casos en los que los resultados no pueden reproducirse 

ilimitadamente y con toda exactitud (Sachs, 1978). Las causas que acompañan a esta no 

reproducibilidad hay que buscarlas en influencias no controlables, en la desigualdad entre 

los objetos, en la variabilidad del material de estudio y en las variaciones de las condiciones 

de la experimentación. Este último factor es especialmente importante, como ha podido 

comprobarse, en la determinación de la altura de la capa de mezcla, lo que conduce a una 

importante dispersión de los valores que se obtienen experimentalmente. Dicha dispersión 

hace muy difícil la reproducción de una observación determinada lo que lleva asociada una 

incertidumbre que solo es tratable con métodos estadísticos. En este sentido juega un papel 

primordial la inferencia estadística por su capacidad de deducir conclusiones sobre una 

población a partir de los resultados de una muestra, o lo que es lo mismo, la obtención de 

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

 

 El objetivo de la inferencia es, por tanto, la obtención de la máxima información 

sobre los parámetros característicos de una población, conocida una muestra parcial de ella. 

Esta técnica está basada en el contraste entre dos hipótesis preestablecidas: la hipótesis nula 

y la alternativa. 

 

 Se llama hipótesis nula a aquella que afirma que dos colectivos coinciden respecto 

de una o varias de sus características. Se supone por tanto, que la diferencia real es cero y 

que únicamente se debe al azar el que las diferencias sean no nulas. Puesto que por regla 

general un test estadístico sólo detecta diferencias y no igualdades, suele establecerse la 

hipótesis nula con el fin de rechazarla. Esto significa que el sentido de la hipótesis 

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

 

 En la inferencia estadística la pregunta que se formula, basándose en un test 

estadístico, es la de cuándo se puede rechazar la hipótesis nula y aceptar la hipótesis 

alternativa. Es evidente que esta circunstancia solo podría hacerse en el caso de que las 

diferencias entre los dos colectivos no sean de tipo casual. Como es frecuente disponer de 

dos muestras sin conocer sus respectivas poblaciones de origen, es normal encontrar 
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variaciones aun cuando se traten de distintas muestras procedentes de una misma 

población. La decisión sobre si las diferencias son esenciales y al azar, ha de realizarse 

estableciendo previamente un límite de aceptación. De esta forma se establece una 

hipótesis nula, y se rechaza, siempre que el resultado indique su improbabilidad en las 

condiciones de validez de dicha hipótesis.  

 

 Para la crítica del ajuste tanto de las regresiones completas de la altura de la capa de 

mezcla como para el periodo de crecimiento se ha utilizado el test F de Fisher-Snedecor, 

resultados que podrán extrapolarse para la crítica de los coeficientes de correlación de 

ambos apartados. La razón que ha conducido a utilizar para estos casos un test F en lugar 

del clásico test t de Student estriba en el hecho de que cuando existe un gran efecto de 

multicolinealidad entre las variables, es aconsejable utilizar el primer test frente al 

segundo. El test F ofrece una evaluación global del modelo de regresión sometido a la 

inferencia estadística, mientras que la aplicación del test t permite analizar la regresión 

parámetro a parámetro. Si se aplicara el test t parámetro a parámetro, podría darse el 

caso de aceptación de la hipótesis nula marcando la inexistencia de la regresión respecto 

de la variable analizada. La aplicación del test F podría llegar al resultado contrario, es 

decir, la aceptación de la hipótesis alternativa, lo que conduciría a una discrepancia 

debida al efecto de multicolinealidad de los coeficientes de la regresión analizada. La 

explicación a esta discrepancia se encuentra en que la aplicación del test t para un 

parámetro en concreto, está marginando la influencia de los demás parámetros en el 

modelo de regresión.  

 

 En el caso de los coeficientes de correlación, la extrapolación de los resultados 

obtenidos por la crítica de los ajustes para las regresiones completas como para el 

periodo de crecimiento se debe a la existencia de una relación directa entre el 

estadígrafo utilizado en los primeros análisis con el coeficiente de correlación de dichas 

regresiones, tal y como se comprobará más adelante.  

 

 Dos son los tipos de errores que pueden cometerse cuando se realizan inferencias 

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

la hipótesis nula cuando esta es cierta. La probabilidad de cometer ese error se conoce por 
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nivel de significación. El segundo o error de segunda especie es el que se comete por 

mantener como cierta una hipótesis nula cuando ésta es falsa. 

 

 Es necesario destacar que el rechazo de una hipótesis nula conduce a conclusiones 

que en absoluto pueden considerarse del todo seguras. Los resultados pueden derivar en 

teorías o hipótesis nuevas y más precisas, que han de ser sometidas a comprobaciones más 

rigurosas. Las suposiciones examinadas pueden considerarse generalizables con un mayor 

o menor grado de confianza y tan solo la jerarquización de las hipótesis contrastadas, 

siempre que existan relaciones deductivas, podría conducir al establecimiento de cierta 

teoría que, en cualquier caso, siempre debe estar sometida a un contraste experimental.  

 

3.6.1 Inferencia estadística sobre las regresiones de la evolución completa 

 

 Un valor elevado del coeficiente de correlación no implica necesariamente la 

existencia de una relación funcional entre la altura de la capa de mezcla y el tiempo, es 

decir, entre la variable dependiente iZ  y la variable independiente Ti. Para comprobar 

la existencia de esta relación, se ha realizado una inferencia estadística utilizando el test 

F (de la distribución de la Fisher-Snedecor) que efectúa un contraste entre la hipótesis 

nula y la alternativa. Si se considera un modelo de regresión general del tipo siguiente: 

 

 12
321 ....... −++++= p

ipiii TATATAAZ  (3.8) 

 

la hipótesis nula de partida será aquella en la que se considera el hecho de que todos los 

coeficientes pAAA ,......,, 21  son iguales a cero, es decir, no existe una relación funcional 

de este tipo entre la altura de la capa de mezcla y el tiempo. La hipótesis alternativa 

supone que al menos, algún coeficiente Ap es distinto de cero, o lo que es lo mismo, que 

existe una dependencia de la altura de la capa de mezcla con el tiempo, en los términos 

establecidos en el presente capítulo.  

 

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

el estadígrafo F definido por el cociente siguiente:  
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MSE
MSRF =  (3.9) 

 

donde MSR es el error cuadrático medio y MSE es el error cuadrático de la regresión 

que vienen dados por: 
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siendo Zpi los valores predichos de la altura de la capa de mezcla, Z el valor promedio, 

Zoi los valores observados o experimentales de la altura de la capa de mezcla, n el 

número de datos y p-1 los grados de libertad del modelo de regresión. 

 

 El rechazo de la hipótesis nula, y por tanto, la aceptación de la hipótesis 

alternativa, se realiza siempre y cuando el estadígrafo F sea superior al valor que toma 

la distribución de la función de Fisher-Snedecor definida por ( )pnpF −− ;1;* α , siendo 

α el nivel de significación, valor del que se deriva el grado de confianza de la inferencia 

estadística realizada.  

 

 La tabla siguiente resume los valores estadísticos para cada uno de los cinco 

tipos de regresiones obtenidas y los niveles de confianza para los que se rechaza la 

hipótesis nula: 

 

TIPO p-1 n-p F F* 1-α 

I 3 4 9.47 6.59 0.95 

II 2 7 38.73 21.7 0.999 

III 2 3 117.62 49.8 0.995 

IV 2 3 100.21 49.8 0.995 

V 2 4 13.17 10.6 0.975 

 

Tabla 3.15. Inferencia estadística sobre las regresiones de la evolución completa. 
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 Los resultados muestran diferentes niveles de confianza para cada tipo de 

regresión obtenida. El rechazo de la hipótesis nula, es decir, la inexistencia de los 

parámetros encontrados que relacionan la altura de la capa de mezcla con el tiempo, 

puede realizarse con un nivel de confianza del 95% para el Tipo I, del 99.9% para el II, 

del 99.5% para el III y el IV y, por último, con un nivel del 97.5% para el Tipo V. Para 

todos los casos, por tanto, con un nivel de confianza de, al menos, el 95% puede 

rechazarse la hipótesis nula.  

 

3.6.2 Inferencia estadística de los coeficientes de correlación de las evoluciones 

completas 

 

 Los coeficientes de correlación de las evoluciones diurnas de la altura de la capa de 

mezcla obtenidos en el apartado 3.4 del presente capítulo, por sí solos, no informan de la 

bondad del ajuste realizado ya que dicho ajuste depende del número de datos utilizados en 

cada situación particular. Sin embargo, los resultados obtenidos en el apartado anterior 

pueden ser extrapolados debido a la relación existente entre el coeficiente de correlación y 

el estadígrafo F, que viene dada por la siguiente expresión: 

 

 

1

2

−
−

+
=

p
pnF

FR  (3.12)  

 

de forma que a igualdad de número de datos y parámetros, el coeficiente de correlación 

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

 

TIPO R n n-p p-1 1-α 

I 0.94 8 4 3 0.95 

II 0.95 10 7 2 0.999 

III 0.99 6 3 2 0.995 

IV 0.99 6 3 2 0.995 

V 0.93 7 4 2 0.975 

 

Tabla 3.16. Inferencia estadística del coeficiente de correlación de la regresión completa. 
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3.6.3 Inferencia estadística sobre las regresiones del periodo de crecimiento 

  

 Los resultados encontrados para el periodo de crecimiento de la altura de la capa 

de mezcla son sometidos también a una crítica de ajuste a partir del test F de la 

distribución de Fisher-Snedecor de forma similar a la inferencia realizada en el apartado 

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

 

TIPO p-1 n-p F F* 1-α 

I 2 3 37.16 30.8 0.99 

II 1 7 288.05 29.2 0.999 

III 1 3 83.14 55.6 0.995 

IV 1 3 42.08 34.1 0.99 

V 1 4 33.06 31.3 0.995 

 

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

 

 Los resultados conducen a rechazar la hipótesis nula de inexistencia de relación 

funcional entre la altura de la capa de mezcla y el tiempo en los términos descritos, con 

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

 

3.6.4 Inferencia estadística de los coeficientes de correlación del periodo de 

crecimiento 

 

 De la misma manera que en el apartado 3.6.2 se realizó una inferencia estadística 

para los coeficientes de correlación de las evoluciones completas, en este apartado se 

muestran los resultados para el periodo de crecimiento, donde se habían obtenido unos 

coeficientes de correlación superiores a los obtenidos para las regresiones de la evolución 

completa de la capa de mezcla.  

 

 La relación entre la F y el coeficiente de correlación que viene dada por la ecuación 

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

crecimiento, tal y como viene resumido en la tabla siguiente: 
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 TIPO R n n-p p-1 1-α 

I 0.97 6 3 2 0.99 

II 0.99 9 7 1 0.999 

III 0.98 5 3 1 0.995 

IV 0.97 5 3 1 0.99 

V 0.95 6 4 1 0.995 

 

Tabla 3.18. Inferencia estadística del coeficiente de correlación del periodo de 

crecimiento. 

  

 Los resultados confirman unos niveles de confianza por encima del 99% para los 

cinco tipos que han sido objeto de este estudio. 

 

3.7 DETERMINACIÓN DE VARIABLES SIGNIFICATIVAS EN LOS 

VALORES EXPERIMENTALES DE LA ALTURA DE LA CAPA DE MEZCLA 

 

 Hasta ahora, los resultados presentados proporcionan expresiones que permiten 

predecir el espesor de la capa de mezcla con dos únicos requisitos: conocer la situación 

meteorológica y la diferencia entre la hora a la que se necesita el dato de capa de mezcla y 

la salida del sol. Esta información permitiría disponer de la evolución completa de la capa 

de mezcla en el periodo diurno o bien el ritmo de crecimiento hasta su máximo valor 

aplicando los modelos de regresión obtenidos a partir de estos datos de entrada. Sin 

embargo, la aplicabilidad de estos resultados depende de la reproducción de las mismas 

condiciones sinópticas para otro tipo de estudios, lo que limita la utilidad de las expresiones 

obtenidas a la frecuencia de ocurrencia de las cinco situaciones analizadas en áreas de 

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

 

 Una aproximación útil, sería aquella en la que a partir de medidas meteorológicas 

relativamente sencillas de obtener, se pudiera determinar un valor de la altura de la capa de 

mezcla independientemente de la situación meteorológica bajo la cual se está 

desarrollando.  
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 Para la determinación de las principales variables meteorológicas que están 

relacionadas con la altura de la capa de mezcla, a los datos experimentales obtenidos a 

partir de las campañas de medida, se les ha aplicado un procedimiento de selección de 

variables. El sistema trabaja en dos modos: "hacia adelante" o "hacia atrás".  En el 

primer caso, el modelo comienza sin ninguna variable y va añadiendo una a una siempre 

que la nueva variable introducida sea significativa, comprobándose en cada estado que 

las variables anteriormente seleccionadas continúan siendo significativas. 

 

 En el segundo modo, el sistema parte de un modelo que contiene todas las 

variables supuestas independientes y las va eliminando una a una comprobando en cada 

paso que las variables eliminadas continúan siendo no significativas. De esta forma, el 

sistema vuelve a introducir variables en el modelo si se convierten en significativas al 

eliminar otras. 

 

 Para este estudio, se presenta el procedimiento de selección de variables con el 

primer método (los resultados fueron idénticos a los obtenidos con el segundo). El 

criterio utilizado para añadir o eliminar variables se establece en términos del 

estadístico definido por la ecuación (3.9) de la función de la distribución de Fisher-

Snedecor. El valor del estadístico, F, es comparado con uno de referencia que sirve de 

criterio de selección y que viene dado para un nivel de significación estadísitica 

establecido. Si el valor del estadístico supera al establecido como criterio a partir de las 

tablas de Fisher-Snedecor, el sistema introduce la variable dentro del modelo y calcula 

de nuevo los errores estadísticos y el coeficiente de correlación.  

 

 Utilizando todos los resultados de las campañas de medida realizados en 

Villanueva de la Cañada (tabla 3.1), los valores horarios de la altura de capa de mezcla 

se agruparon en dos grandes grupos (cielos despejados y cielos cubiertos) 

independientemente de la situación sinóptica asociada. Para ambos casos, el 

procedimiento de selección de variables fue aplicado considerando como posibles 

variables independientes las siguientes: la radiación solar directa y difusa sobre el área 

de Madrid, datos medidos en la estación perteneciente al INM en la Ciudad 

Universitaria de Madrid, y la velocidad horizontal del viento y la temperatura obtenidos 
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de una torre meteorológica situada en el término municipal de Villanueva de la Cañada, 

próxima al punto en el que se realizaban los radiosondeos. 

 

3.7.1 Condiciones de cielos despejados 

 

 Los datos procedentes de las campañas experimentales incluidas en esta 

situación son aquellos que fueron tomados durante los días en los cuales el cielo estuvo 

fundamentalmente despejado, independientemente del tipo y posición del sistema de 

presiones que produjo esta circunstancia. Los días de campaña del año 1991 incluidos 

en esta situación corresponden a los meses de mayo y julio, y del año 1992, a los meses 

de enero, marzo, abril, mayo, julio, septiembre y noviembre. En el proceso de selección 

de variables fue establecido el límite mínimo de aceptación de F en 7.08 y el límite 

máximo de rechazo o eliminación de una variable  en 7.07, de acuerdo con el grado de 

libertad asociado al estadístico. Estos límites corresponden al nivel de significación, α, 

de 0.01 para el test basado en 60 grados de libertad. El resultado del procedimiento de 

selección de variables para un total de 91 casos agrupados en esta situación, fue el 

siguiente: 

 

 RDIFRDIRZi 74.2395.7 +=  (3.13) 

 

es decir, la altura de la capa de mezcla cuando las condiciones meteorológicas 

dominantes conducen a cielos despejados depende de la radiación directa y difusa en 

W/m2 con un coeficiente de correlación de 0.84. Este resultado confirma la dependencia 

entre el parámetro de capa de mezcla y los aspectos radiativos cuando las condiciones 

son fundamentalmente de carácter convectivo. 

 

3.7.2 Condiciones de cielos cubiertos 

  

 Las campañas de medida incluidas dentro de este grupo corresponden a todas 

aquellas situaciones en las que las medidas fueron realizadas bajo condiciones 

meteorológicas adversas, es decir, cielos cubiertos y posibles precipitaciones. Del año 

1991, se incluyeron dentro de este grupo los meses de abril, octubre y diciembre y del 

año 1992 el mes de octubre, sumando un total de 39 casos. Los límites del valor de F 
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mínimo y máximo de aceptación y rechazo, fueron establecidos en 7.56 y 7.55 

respectivamente, correspondientes a un nivel de significación, α, de 0.01 y 30 grados de 

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

 

 RDIFVELZi 23.1078.28 +=  (3.14) 

 

es decir, la altura de la capa de mezcla puede ser descrita en términos de velocidad 

horizontal del viento en m/s y radiación difusa en W/m2 con un coeficiente de 

correlación de 0.85. La ecuación anterior, proporciona por tanto, los valores de la altura 

de la capa de mezcla cuando las condiciones meteorológicas dominantes se caracterizan 

por cielos cubiertos y son los aspectos mecánicos los que predominan en el desarrollo 

de este estrato. De esta forma, la capa de mezcla y su evolución en condiciones 

mecánicas, responde a la contribución del viento en la generación de la turbulencia 

atmosférica.  

 

 Si se realiza una crítica del ajuste de las expresiones (3.13) y (3.14) obtenidas en 

este apartado, tal y como se ha presentado en los apartados anteriores, se llega al 

rechazo de la hipótesis nula con un nivel de significación estadística de 0.001 tanto para 

los cielos despejados como para los cielos cubiertos. Este resultado significa que la 

existencia de las relaciones funcionales que vienen dadas por (3.13-14) puede 

establecerse con un nivel de confianza del 99.9%. 

 

3.8 RESUMEN Y CONCLUSIONES 

 

 De la caracterización experimental de la evolución diurna de la capa límite 

presentada en este capítulo pueden extraerse dos importantes aportaciones. Por un lado, 

el estudio, en profundidad, del comportamiento temporal de este estrato en diferentes 

escenarios meteorológicos, lo que ha permitido estudiar y analizar las diferencias en el 

alcance vertical, ritmo de crecimiento y tipo de evolución de cada una de las situaciones 

analizadas. Por otro lado, los modelos de regresión obtenidos podrían ser utilizados 

como ecuaciones de pronóstico para obtener una estimación de la altura de la capa 

límite a partir de variables de entrada sencillas como es la diferencia entre la hora UTC 
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y la salida del sol o los datos de radiación y velocidad del viento. Todos estos 

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

1. La altura de la capa de mezcla manifiesta una variación diurna dependiente del 

marco sinóptico en el que se desarrolla, mostrando diferencias tanto en su alcance 

vertical como en su escala temporal. Los datos experimentales confirman la 

existencia de dos patrones de comportamiento diferentes en función de si las 

condiciones son de carácter marcadamente convectivo o mecánico. 

 

2. Dentro de las situaciones convectivas, la situación de baja térmica peninsular (Tipo 

II) se destaca por presentar una particular distribución respecto de las demás 

situaciones analizadas. Los valores más altos alcanzan estratos de hasta 3000 m de 

altura o superiores, resultado que contrasta con los máximos establecidos en 

ejercicios de modelización en dominios continentales que, incluyendo la península 

Ibérica, no reflejan sin embargo, la intensidad de la convección generada en áreas 

como la de nuestro centro peninsular (Iversen y Berge, 1994; Mylona, 1993; 

Sandnes, 1983) .  

 

3. Las situaciones anticiclónicas invernales representadas por el Tipo III, ofrecen una 

evolución de la capa de mezcla similar a la anterior durante las 5 primeras horas de 

crecimiento, y claramente diferente como consecuencia de la menor insolación, lo 

que conduce a espesores de mezcla máximos de 1000 m, tres veces inferior al valor 

alcanzado en condiciones de baja térmica peninsular. 

 

4. Los efectos mecánicos asociados a pasos de frentes o a invasiones de masas de aire 

frío en niveles superiores (Tipos I y IV, respectivamente) configuran evoluciones de 

la capa de mezcla de menor penetración en altura y menor extensión temporal, 

siendo el efecto del transporte del viento, el agente responsable de la ventilación 

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

en espesores de mezcla pequeños. 

 

5. Dentro de este contexto de calidad del aire, un ejemplo claro de la influencia de la 

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

quedado reflejado en la evolución diurna de la capa de mezcla del Tipo V, en el que 
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los espesores no superaron los 500 m de espesor, produciéndose una de las 

situaciones episódicas más frecuentes y típicas de las zonas urbanas e industriales 

como las del área de Madrid y su entorno. Existen investigaciones que reflejan la 

extensión del fenómeno episódico a distancias que superan los 100 km del foco 

principal que es la zona urbana de Madrid (Plaza et al., 1997), lo que indica la 

importancia que tiene el valor de la capa de mezcla en este u otro tipo de situaciones 

de similares características meteorológicas. 

 

6. El periodo de crecimiento de la altura de la capa de mezcla confirma una tendencia 

cercana a la linealidad entre el valor mínimo y máximo diario en todas las 

situaciones analizadas. Sin embargo, cabe destacar la situación de baja térmica, la 

cual se aleja ligeramente de dicho comportamiento, al presentar una tendencia 

cuadrática. 

 

7. La crítica de los ajustes realizados mediante inferencia estadística ofrece resultados 

satisfactorios para los cinco tipos de evoluciones analizadas, con un nivel de 

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

 

8. En ausencia de efectos advectivos importantes o cambios acusados de las 

condiciones meteorológicas, los valores horarios de la altura de la capa de mezcla se 

correlacionan con la radiación incidente modulada por la nubosidad y la velocidad 

del viento. Resultados similares fueron obtenidos con medidas realizadas en 

Inglaterra (Smith y Hunt, 1978), donde se confirmaron que las dos principales 

fuentes de energía que requiere la capa límite en su desarrollo provienen de la 

generación de la turbulencia por efecto de la velocidad del viento y por la influencia 

de la aportación de calor sensible.  
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CAPÍTULO 4 

SIMULACIONES DE LA EVOLUCIÓN DE LA ALTURA DE LA CAPA DE 

MEZCLA A PARTIR DE UN MODELO DE DIAGNÓSTICO: RESULTADOS 

MESOESCALARES 

 

 

 Los resultados experimentales obtenidos en el capítulo anterior tienen un 

denominador común, el de mostrar que la evolución diurna del espesor de capa límite se 

manifiesta con un comportamiento ondulatorio asimétrico en el que la aportación 

calorífica del sol, el reparto que se hace de dicho calor y la duración del día, determinan 

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

 

 Este complicado proceso suele ser reproducido teóricamente considerando tres 

estados básicos de estratificación que vienen dados por las condiciones estables, 

inestables y neutras, tal y como vienen recogidas en el capítulo 2 de esta memoria. La 

pregunta que surge inmediatamente es la de saber si las expresiones teóricas de la teoría 

de semejanza para la capa límite y las fórmulas establecidas para su parametrización, 

permiten reproducir acertadamente las evoluciones diurnas que han sido encontradas de 

forma experimental en el capítulo anterior. 

 

 Un interesante marco de estudio para contestar a esta pregunta lo proporciona el 

modelo CALMET, un modelo meteorológico de diagnóstico que pertenece a la Agencia 

de Protección Medioambiental (EPA) de los EE.UU. El modelo CALMET ofrece 

resultados horarios de altura de capa de mezcla, de forma que es posible analizar su 

evolución a lo largo del día y evaluar la eficacia de las expresiones establecidas para 

reproducir lo que experimentalmente ha sido observado. Dicho modelo suele estar 

acoplado a CALPUFF, diseñado para ofrecer resultados sobre dispersión de 

contaminantes, especialmente en terrenos complejos. 

 

En 1998, la EPA encargó a tres especialistas científicos, la tarea de realizar un 

enjuiciamiento sobre la recomendación del sistema de modelos CALMET/CALPUFF 

para investigaciones en el campo del transporte a larga distancia y aplicaciones para 

estudios de dispersión cercanos a las fuentes. Los resultados de las investigaciones 

realizadas, concluyeron en la recomendación de este sistema de modelos y destacaron 



                                                                                                                                                         Capítulo 4 

 128

que representaban un significativo avance respecto de los que actualmente se utilizan 

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

 

 El sistema de modelos CALMET/CALPUFF está disponible en la página de 

Internet siguiente: 

http://www.src.com/calpuff/calpuff1.htm 

  

de donde pueden obtenerse los códigos fuente en lenguaje de programación FORTRAN, 

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

 

4.1 BREVE HISTORIA DE LA MODELIZACIÓN DE LA CAPA LÍMITE 

 

 Durante muchos años, las investigaciones en el campo teórico de la capa límite 

han estado orientadas a comprender su evolución a lo largo del día considerando dos 

regímenes separados y distintos: el asociado a los mecanismos convectivos durante las 

horas diurnas y el relativo al periodo nocturno dominado por un estado turbulento de 

intensidad menor, en el que predominan los aspectos mecánicos. La historia de la 

modelización de la capa de mezcla en horas diurnas puede decirse que comienza con los 

trabajos de Ball (1960), al que pronto se le sumaron otras investigaciones como la de 

Lilly (1968), Tennekes (1973), Betts (1973), Carson (1973) y Stull (1973), entre otros. 

Respecto del periodo nocturno, cabe destacar las investigaciones realizadas por 

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

 

 Los primeros esquemas de la EPA de estimación de los valores horarios del 

espesor de mezcla estaban basados en una interpolación lineal entre el valor obtenido 

por el primer sondeo del día (a las 00 TMG) y el realizado a las 12 TMG siguiendo el 

procedimiento establecido por Holzworth (1967). Dicha aproximación, sin embargo, no 

ofrecía resultados satisfactorios fuera del contexto de las aplicaciones climatológicas en 

las que habían sido obtenidos (Benkley y Schulman, 1979).  

 

Conscientes de las limitaciones de los primeros esquemas de cálculo, las 

investigaciones se orientaron a conseguir que las propuestas sobre modelos de 

desarrollo de capa de mezcla pudieran cumplir los siguientes requisitos: 
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(1) Que fueran capaces de estimar de una forma realista y aproximada el espesor de 

mezcla atmosférico en función de la dependencia temporal de las características 

turbulentas de la capa límite.  

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

(3) Que estuvieran diseñados para ser alimentados con información meteorológica 

estándar, procedente de las estaciones de medida rutinarias de cada país.  

(4) Y por último, que los esquemas adaptados a los modelos no aumentaran 

excesivamente el coste computacional de los mismos.  

 

Así, destacan varios esquemas como el de Stull (1976) basado en las 

ecuaciones energéticas turbulentas, el de Gamo y Yokoyama (1979) en el que se 

propone un modelo de crecimiento de la capa de mezcla para las horas diurnas en 

función de una parametrización del flujo de calor sensible, y varios modelos basados en 

la parametrización de la penetración de aire en la cima de la capa de mezcla y su 

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

 

Los avances en el campo de la informática fueron decisivos en los modelos 

desarrollados, de forma que el cuarto requisito perseguido en los modelos propuestos 

perdía importancia a medida que los ordenadores aumentaban su capacidad de cálculo. 

Los modelos propuestos por investigadores de la década de los años 70  (André et al., 

1976a,b; Zeman y Lumley, 1976) y que no habían podido ponerse en práctica de forma 

operativa, comenzaron a tomar protagonismo. Así, en la década de los años 80, 

surgieron esquemas basados en la resolución de las ecuaciones de movimiento hasta los 

momentos de tercer orden y el tratamiento de la turbulencia en función del grado de 

estabilidad atmosférica (Sun y Ogura, 1980). Se incluyeron aspectos como los de 

subsidencia, advección y enfriamiento radiativo (Ebel et al., 1981; Schaller y Kraus, 

1981), y se desarrollaron modelos de pronóstico que ofrecían resultados cada vez más 

satisfactorios (Garret, 1981). Aparecen también modelos basados en la parametrización 

de la energía cinética turbulenta para el cierre de las ecuaciones de primer orden 

(Tennekes y Driedonks, 1981; Driedonks, 1982) y se desarrollaron procedimientos para 

la formulación de las características de la capa límite en los modelos de circulación 

general (Suarez et al, 1983).  
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Por otra parte, la evolución diurna de la capa límite también fue reproducida a 

partir de modelos meteorológicos basados en la diferencia del grado de estabilidad y el 

número de Richardson, aunque para condiciones de fuerte estabilidad e inestabilidad, 

las primeras simulaciones no conseguían ofrecer resultados satisfactorios (Troen y 

Mahrt, 1986).  

 

 De los resultados de Tennekes y Driedonks (1981) y Driedonks (1982) nacieron 

otros esquemas nuevos que consideraban la relación entre el consumo de energía 

potencial y cinética en la cima de la capa de mezcla con la producción de energía 

cinética turbulenta (mecánica y convectiva) dentro de dicha capa (Batchvarova y 

Gryning, 1991; Rayner y Watson, 1991). Dichos esquemas han ido perfeccionándose a 

lo largo de estos últimos años mediante la incorporación de nuevas parametrizaciones y 

ajustes realizados a partir de la comparación con medidas experimentales (Batchvarova 

y Gryning, 1994).  

 

Precisamente, la disminución de la energía cinética turbulenta en la cima de la 

capa de mezcla ha sido también utilizada en modelos de pronóstico para la 

determinación del espesor de este estrato a lo largo del día. Un ejemplo de estos 

modelos es el TVM (Topographic Vorticity-Mode Mesoscale-β model) que ha sido 

validado en diferentes escenarios y para diferentes situaciones meteorológicas (Thunis, 

1995; Bornstein et al., 1996; Schayes et al., 1996). Concretamente, el modelo TVM ha 

sido aplicado para el área de Madrid bajo diferentes condiciones de baja térmica. Su 

validación con datos experimentales y el estudio de los diferentes patrones de transporte 

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

 

En este contexto de modelos de pronóstico, destaca una versión unidimensional 

adaptada del modelo PROMES que para la evolución de la capa de mezcla fue 

contrastada con medidas experimentales en el área de Madrid, ofreciendo resultados 

satisfactorios (Castro et al., 1993; Gaetner,  1994). Así mismo, la aplicación de 

PROMES (acrónimo de PROnóstico a MESOescala) para las simulaciones de los flujos 

atmosféricos en la zona centro de la península Ibérica ha proporcionado resultados sobre 

la variación espacial de la altura de la capa de mezcla máxima en diferentes escenarios 

meteorológicos (Gaetner, 1994). 
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Para los estudios de transporte a larga distancia o a escala regional son varios los 

modelos de predicción numérica que se utilizan actualmente. Las salidas del modelo 

HIRLAM son utilizadas por los países nórdicos así como otros países europeos para 

calcular la altura de la capa de mezcla a partir del número de Richardson de volumen. 

La estimación de este parámetro se realiza en los distintos niveles del modelo, de forma 

que la altura del nivel en el que alcanza un valor crítico preestablecido (de 0.25), se 

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

 

Un procedimiento parecido basado en el número de Richardson del gradiente se 

utiliza en los modelos de predicción numérica del Reino Unido en la Oficina 

meteorológica de transporte a larga distancia para accidentes nucleares (NAME). En 

este caso, también se estima la altura de la capa de mezcla como el nivel en el que el 

número de Richardson del gradiente alcanza el valor crítico de 1.3. Sin embargo, los 

resultados confirman subestimaciones del espesor de capa límite con este procedimiento 

cuando se realizan comparaciones con medidas de radiosondeos durante las horas 

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

 

Los modelos de transporte a larga distancia del programa EMEP (Cooperative 

Programme for Monitoring and Evaluation of the Long Range Transmission in Europe) 

calculan dos valores de la altura de la capa de mezcla definidos como altura mecánica y 

altura convectiva. La primera se obtiene como el nivel más bajo del modelo en el que el 

coeficiente de difusión turbulenta, KM, es menor de 1 m2 s-1, estimando dicho parámetro 

a partir del método de Blackadar (1979). El valor convectivo se calcula como la altura 

de la capa en la que el flujo de calor sensible ha sido distribuido verticalmente mediante 

un ajuste adiabático. Finalmente, la altura de la capa de mezcla se selecciona como el 

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

 

 La gran mayoría de los modelos sobre el crecimiento de la capa de mezcla a lo 

largo del día fueron diseñados a partir de la expresión (2.61) del capítulo 2 en la que 

interviene el flujo de calor sensible, por lo que se hizo imprescindible encontrar una 

parametrización para dicho flujo dependiente de la variable tiempo. En este sentido, se 

han desarrollado varias formulaciones con idea de poder ser introducidas en modelos 

meteorológicos (Itier, 1980; DeHeer-Amissah et al., 1981; Berkowicz y Prahm, 1982; 

Kohsiek et al., 1993; De Bruin et al., 1993; Marsden et al., 1993; Brotzge y Crawford, 
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2000) y se han realizado estudios de intercomparación de diferentes esquemas con 

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

 

La evolución diurna de la altura de la capa límite a partir de las 

parametrizaciones del flujo de calor sensible suele proporcionar buenos resultados, sin 

embargo, es necesario destacar que hasta la fecha, ningún modelo ha sido capaz de 

ofrecer un procedimiento satisfactorio para el periodo transitorio entre las horas diurnas 

y nocturnas en las que la capa residual requiere un tratamiento específico que no es 

considerado en los esquemas de parametrización de los modelos desarrollados.  

 

4.2 DESCRIPCIÓN DEL MODELO METEOROLÓGICO CALMET 

 

 El núcleo del modelo CALMET está formado por un módulo de diagnóstico del 

campo de viento capaz de simular efectos locales, como los flujos de ladera, efectos 

cinemáticos y de bloqueo del terreno (incluyendo un procedimiento de minimización de 

la divergencia del viento), y un módulo de capa límite, que tiene un tratamiento 

separado en función de si su desarrollo tiene lugar sobre tierra o sobre el agua (Scire et 

al., 1990; 1999).  

 

 El módulo de diagnóstico del campo de viento utiliza una aproximación en dos 

etapas (Douglas y Kessler, 1988). En la primera, el viento en el dominio se ajusta 

teniendo en cuenta los efectos cinemáticos del terreno. La segunda etapa consiste en un 

procedimiento de análisis objetivo que introduce los valores observados dentro del 

campo de viento obtenido en el paso anterior, para producir un campo final de viento 

que tenga en cuenta los datos medidos en el dominio. En esta segunda etapa, se utiliza 

un esquema de interpolación que depende de la inversa del cuadrado de la distancia, con  

objeto de ponderar la importancia de los valores observados. Sin embargo, en las 

regiones del dominio en las que no existen mediciones, los valores de viento de la  

primera etapa prevalecen como datos finales. La componente vertical del viento se 

obtiene mediante un procedimiento de minimización de la divergencia.  

 

 Respecto de la capa límite, el módulo utilizado por el modelo para simular el 

desarrollo de dicho estrato sobre tierra está basado en el método del balance de energía 

de Holtslag y Van Ulden (1983), lo que permite obtener valores horarios en los puntos 
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de la malla de variables como flujo de calor sensible, velocidad de fricción, longitud de 

Monin-Obukhov y velocidad de escala convectiva. La altura de la capa de mezcla se 

obtiene a partir del flujo de calor sensible y los perfiles de temperatura utilizando el 

método de Carson (1973) con algunas modificaciones basadas en resultados de Maul 

(1980).  Las clases de estabilidad y los valores horarios de precipitación son salidas 

opcionales del modelo. Para el caso de que el dominio incluya superficies marinas, la 

capa límite es evaluada por CALMET a partir del método de los perfiles, ya que dicho 

procedimiento se ajusta mejor a las particulares características aerodinámicas y térmicas 

que deben ser consideradas en entornos marinos. 

 

La utilización de estos dos procedimientos (método del balance de energía y 

método de los perfiles) para el cálculo de los parámetros de la capa límite a partir de 

medidas meteorológicas rutinarias se fundamenta en las investigaciones realizadas por 

Hanna et al. (1986). El método de los perfiles requiere la medida de la velocidad del 

viento en un nivel, la temperatura del aire, el parámetro de rugosidad y la diferencia de 

temperatura entre dos alturas de la capa superficial. Tal y como se apuntaba en Hanna et 

al. (1986), aunque esta última medida no puede considerarse rutinaria al no ser 

proporcionada por las estaciones meteorológicas nacionales, puede conseguirse a partir 

de los registros de medida de torres meteorológicas pertenecientes a otros organismos o 

instituciones. La aplicación de la teoría de semejanza de Monin-Obukhov permite 

obtener los flujos de la capa superficial por un proceso iterativo convergente. Respecto 

del método del balance de energía, el cálculo de los flujos de calor se realiza mediante 

la parametrización de los términos desconocidos de la ecuación de dicho balance. 

 

Existen diferentes esquemas tanto para resolver el método del balance de energía 

como para el método de los perfiles. La elección del procedimiento más adecuado, para 

su adaptación al modelo CALMET se realizó después de analizar cuatro esquemas 

diferentes para el balance de energía y dos relativos al método de los perfiles, en 

relación a la capacidad de cada uno para la determinación de los flujos superficiales 

(Holstlag y Van Ulden, 1983;  Weil y Brower, 1983; Berkovicz y Prahm, 1982; Briggs, 

1982). Los resultados confirmaron que el método del balance de energía era superior 

debido a la sensibilidad del método de los perfiles a los errores en la medida de la 

diferencia de temperatura entre los dos niveles. Sin embargo, como se anotaba 

anteriormente, esta conclusión no podía aplicarse para la capa límite marina, para la 
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cual, el método de los perfiles basado en la diferencia de temperatura aire-mar era más 

apropiado y exacto. La comparación entre los distintos esquemas para el método del 

balance de energía ofreció resultados similares ( Hanna et al., 1986).  

 

 El modelo CALMET ha sido sometido a varios procesos de evaluación y 

validación en diferentes escenarios meteorológicos (Allwine et al., 1998; Battaglia C., 

1999). Aunque los resultados de la validación son favorables a la recomendación de la 

utilización de este modelo, la EPA aconseja seguir realizando ejercicios de validación a 

partir de la comparación de sus resultados con datos experimentales en diferentes 

escenarios meteorológicos y topográficos.  

 

4.3 CONFIGURACIÓN DE LOS DATOS DE ENTRADA 

 

 En esta memoria, el dominio en el que se realizaron las simulaciones con el 

modelo CALMET corresponde a un contorno cuyo área es de 320x325 km2, y que se 

encuentra centrada en la península Ibérica, comprendiendo el Sistema Central en su 

parte más septentrional y los Montes de Toledo en la zona meridional. Entre ambos 

sistemas montañosos, se encuentra el cauce del río Tajo nutrido por los afluentes que 

cruzan el valle en la dirección norte-sur. La ciudad de Madrid, situada en la ladera sur 

de la Sierra de Guadarrama, es el núcleo urbano más importante del dominio 

considerado, que viene representado en la figura 4.1 sobre el perfil de la península 

Ibérica. 

 

 La resolución con la que se han realizado las simulaciones en este dominio ha 

sido de 5x5 km2, de forma que el número de celdas en la dirección E-O ha sido de 64 y 

en la dirección N-S de 65. Las coordenadas de la esquina SW son (289.5,4337.0) y las 

de la esquina NE son (609.5,4662.0) ambas en kilómetros UTM. La resolución vertical 

del modelo quedó establecida en 5 niveles a 0, 20, 180, 820,1580, 3420 m por encima 

del nivel del suelo. Las simulaciones han sido realizadas para 72 horas, es decir, para los 

3 días de duración de las campañas de medida descritas en el capítulo anterior, excepto 

en el Tipo V en el que se realizó la simulación del episodio completo para los 6 días 

(144 horas). Los días simulados vienen recogidos en la tabla 4.1.  
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TIPO AÑO MES DIAS SIMULADOS 

I 92 Octubre 27,28,29 

II 92 Julio 14,15,16 

III 92  Febrero 26, 27, 28 

IV 91 Diciembre 11,12,13 

V 92 Noviembre 20,21,22,23,24,25 

 

Tabla 4.1. Días de las simulaciones para el dominio mesoescalar. 

 

 A continuación se realiza una descripción de la información que alimenta al 

modelo, la cual está formada por datos geofísicos, meteorológicos y observaciones 

sobre el agua en caso de existir en el dominio.  

 

4.3.1 Datos geofísicos 

 

 Los datos geofísicos que requiere el modelo son, por un lado, la elevación del 

terreno o mapa topográfico, obtenida a partir de los datos proporcionados por el Centro 

Nacional de Información Geográfica (CNIG) perteneciente al Instituto Geográfico 

Nacional, a partir de un modelo digital del terreno.  

 

 Por otra parte, el modelo requiere información de las categorías de los usos de 

suelo, los cuales han sido obtenidos sobre la base de datos CORINE (Coordination of 

the collection of information on the state of the environment), realizada para una 

resolución de 5x5 km2 del territorio español por un grupo de investigación perteneciente 

al CIEMAT (Rivero et al, 1996). La información original (300 ficheros a escala 

1:100.000) fue suministrada por el Instituto Geográfico Nacional, como resultado del 

proyecto "Ocupación del suelo del programa CORINE: definiciones de la clasificación 

española". La adecuación de los usos de suelo nacionales a los requeridos por el modelo 

CALMET fue realizada a partir del cruce de información entre ambas clasificaciones, 

separando o agrupando categorías según correspondiera a cada situación. 

 

La información geofísica se completa con información adicional asociada a 

dichos usos, como son el parámetro de rugosidad (z0), el albedo terreste (A), la razón de 
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Bowen (B), la constante del flujo terrestre (Cg) y el índice de área foliar (Id). Todos estos 

parámetros vienen determinados en función del los usos de suelo tal y como resume la 

tabla 4.2. 

 

Uso  Descripción z0(m) A B Cg(W/m2) Id 

100 Suelo urbano 1.0 0.30 1.5 0.25 0.2 

200 Tierra agrícola de secano 0.25 0.15 1.0 0.15 3.0 

-200 Tierra agrícola de regadío 0.25 0.15 0.5 0.15 3.0 

300 Pastizal 0.05 0.25 1.0 0.15 0.5 

400 Bosque 1.0 0.10 1.0 0.15 7.0 

500 Agua 0.001 0.10 0.0 1.0 0.0 

600 Zona húmeda 1.0 0.10 0.5 0.25 2.0 

700 Zona árida 0.002 0.30 1.0 0.15 0.05 

800 Vegetación escasa 0.20 0.30 0.5 0.15 0.0 

900 Nieves perpetúas o hielo 0.20 0.70 0.5 0.15 0.0 

 

Tabla 4.2. Datos asociados a los usos de suelo del modelo (Scire et al., 1990).  

 
 
 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Fig. 4.2. Usos de suelo del dominio mesoescalar. 
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Los valores por defecto que recoge la tabla anterior pueden ser modificados en el 

caso de disponer de información diferente o más precisa de cualquiera de ellos. La 

figura 4.2 muestra los usos de suelo del dominio en el que se han realizado las 

simulaciones. 

 

4.3.2 Datos meteorológicos 

 

 La información meteorológica con la que se alimenta al modelo es de dos tipos: 

datos en superficie y datos en altura. Respecto de los primeros, el modelo requiere 

valores horarios de la velocidad y dirección del viento, temperatura, cubierta nubosa, 

altura de nubes bajas, presión atmosférica y humedad relativa. Los datos en altura 

vienen dados por los perfiles verticales de velocidad y dirección de viento, temperatura 

del aire y presión atmosférica. Opcionalmente, el modelo puede necesitar observaciones 

sobre el agua cuando el dominio incluya masas acuosas, en concreto, el modelo 

CALMET procesa datos de diferencia de temperatura aire-mar, temperatura del aire, 

humedad relativa y altura de la capa de mezcla sobre el agua. También son opcionales, 

las observaciones horarias del ritmo y tipo de precipitación.  

 

La figura 4.3 muestra, sobre el dominio del modelo, las estaciones sinópticas 

pertenecientes al INM que han sido utilizadas para completar los datos meteorológicos, 

cuyas coordenadas vienen recogidas en la tabla 4.3. 

 

La estación de Barajas, además de estación sinóptica, también proporciona 

información en altura a través de los radiosondeos realizados diariamente a las 00 y 12 

UTC. El tratamiento de los datos sinópticos en la clave SYNOP y los sondeos 

meteorológicos en formato TEMP proporcionados por el INM para su adecuación al 

formato de lectura que exige el modelo, se llevó a cabo a partir de la elaboración de 

diversos programas en lenguaje FORTRAN realizados por el Grupo de Modelización de 

la Contaminación Atmosférica del CIEMAT. La elaboración de tales programas 

permitieron decodificar la información proporcionada por el INM, tarea especialmente 

delicada cuando el cifrado no se ajustaba a los criterios establecidos por acuerdo 

internacional. Es necesario hacer notar que las simulaciones realizadas demostraron la 

sensibilidad del modelo a los datos de entrada, fundamentalmente respecto de los 
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valores que correspondían a los perfiles verticales de temperatura de la estación de 

radiosondeos considerada en el dominio.  

 

Num Indicativo Nombre Latitud Longitud Altitud (m) 

1 08140 Valladolid-Villanubla 41º 43' N 4º 51' W 854 

2 08141 Valladolid-Observatorio 41º 39' N 4º 46' W 735 

3 08148 Soria-Observatorio 41º 46' N 2º 28' W 1083 

4 08202 Salamanca-Matacán 40º 57' N 5º 30' W 795 

5 08210 Avila-Observatorio 40º 39' N 4º 42' W 1143 

6 08213 Segovia-Observatorio 40º 57' N 4º 07' W 1015 

7 08215 Madrid_Navacerrada 40º 47' N 4º 01' W 1888 

8 08220 Madrid-C. Universitaria 40º 27' N 3º 43' W 669 

9 08221 Madrid-Barajas 40º 27' N 3º 33' W 582 

10 08223 Madrid-Cuatrovientos 40º 23' N 3º 47' W 687 

11 08224 Getafe-Base aérea 40º 18' N 3º 43' W 617 

12 08226 Guadalajara-El serranillo 40º 40' N 3º 10' W 640 

13 08231 Cuenca 40º 04' N 2º 08' W 956 

14 08232 Molina de Aragón 40º 51' N 1º 53' W 1063 

15 08272 Toledo-Lorenzana 39º 53' N 4º 03' W 516 

 

Tabla 4.3. Estaciones sinópticas del dominio mesoescalar.  

 

Con objeto de minimizar los errores asociados a dichos datos de entrada, la 

información en altura que alimentó al modelo fue completada con radiosondeos 

realizados en Villanueva de la Cañada, los cuales fueron reestructurados para cumplir 

con el formato de lectura que exigía el modelo CALMET. Uno de los errores más 

frecuentes que se observaron en la ejecución del modelo, como consecuencia de la 

inadecuada definición de la estructura vertical atmosférica que venía dada por los 

sondeos de temperatura del INM, venía reflejado en los gradientes de temperatura en la 

cima de la capa de mezcla que alcanzaban valores carentes de todo sentido físico. El 

descubrimiento de estos errores, obligó a analizar y depurar los sondeos proporcionados 

por el INM comparando los perfiles con los realizados en Villanueva de la Cañada.  
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Fig. 4.3. Ubicación de las estaciones del INM en el dominio del modelo. 

 

4.4 PARAMETRIZACIÓN DEL FLUJO DE CALOR SENSIBLE EN EL 

MODELO CALMET 

 

 El modelo CALMET utiliza una parametrización de la capa límite basada en el 

cálculo del flujo de calor sensible, a partir de la ecuación del balance de energía 

(Holtslag y Van Ulden, 1983). Dicha ecuación puede escribirse de la siguiente manera: 

 

 gehf QQQQQ ++=+*   (4.1) 

 

 En la expresión anterior, *Q representa la radiación neta, Qf  es el flujo de calor 

antropogénico o asociado a actividades humanas, Qh es el flujo de calor sensible, Qe es 

el flujo de calor latente y Qg es el término asociado al flujo de calor acumulado en el 

suelo. La relación entre el flujo de calor sensible y el flujo de calor latente viene 

definida por la razón de Bowen: 
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e

h

Q
Q

B =  (4.2) 

 

 El significado de la razón de Bowen es el de representar el grado de turbulencia 

convectiva en función de la relación entre la porción de energía repartida entre el flujo 

de calor sensible y el flujo de calor latente. El valor que toma este parámetro depende de 

los usos de suelo, y es introducido en el modelo a partir de los datos recogidos en la 

tabla 4.2. Los valores típicos de la razón de Bowen varían entre 0.1 sobre el agua hasta 

10 en zonas desérticas. Durante el verano, en California y en algunas zonas de 

Australia, se pueden dar valores entre 5 y 10 (Scire et al., 1990; 1999). 

  

 Respecto del flujo de calor en el suelo o en los materiales de construcción, Qg, la 

parametrización de este término se realiza en términos de la radiación neta (Oke, 1978; 

Holtslag y Van Ulden, 1983) a partir de la siguiente expresión: 

 

 *QCQ gg =  (4.3) 

 

siendo Cg la constante del flujo terrestre que depende de las propiedades del terreno. 

Los valores recomendados para esta constante varían entre los 0.05-0.25 de zonas 

rurales y los 0.25-0.30 para las áreas urbanas (Oke, 1982), superiores a los rurales 

debido a la conductividad térmica y capacidad calorífica de los materiales urbanos. 

Holtstag y Van Ulden (1983) recomiendan un valor de 0.1 para superficies herbáceas.  

 

 El flujo de calor antropogénico, Qf, es función de la densidad de población de 

cada área en concreto. Oke (1978) recoge unas estimaciones sobre los valores promedio 

anuales y estacionales de este parámetro en diferentes ciudades. Según este autor, un 

análisis de escala de los términos de la ecuación del balance de energía, conduce a 

considerar que el error que se cometería al despreciar este parámetro no sería 

excesivamente elevado en la mayoría de las aplicaciones de dicha ecuación.  

 

Por otro lado, la radiación neta, *Q , puede expresarse como la suma de la 

radiación de onda corta y larga (Holtslag y Van Ulden, 1983; Lansberg, 1981) de la 

siguiente manera: 
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 ( ) uwdwsw QQAQQ −− −+−= 1*  (4.4) 

 

donde Qsw es la radiación de onda corta incidente formada por la suma de la radiación 

solar directa, Qsw-s, y la radiación difusa, Qsw-d. El parámetro A representa el albedo de la 

superficie y los dos últimos términos, Qw-d y Qw-u, son la radiación de onda larga 

incidente de la atmósfera y la radiación de onda larga emitida por la superficie terrestre.  

  

 El resultado de la estimación de la radiación neta mediante el procedimiento de 

Holtslag y Van Ulden (1983), se resume en la siguiente expresión: 

 

 
( )

3

2
46

1
* 1

1
c

NcTTcQA
Q sw

+
+−+−

=
σ

 (4.5) 

 

donde el valor de la radiación de onda corta incidente se obtiene a partir de: 

 

 ( )( )2
121 1sen b

sw NbaaQ ++= φ  (4.6) 

 

siendo T la temperatura del aire, σ la constante de Stefan-Boltzmann, N es la fracción de 

cielo cubierto y φ es el ángulo de elevación solar.  

 

Constante Valor 

1c  5.31x10-13 W/m2/K6 

2c  60 W/m2 

3c  0.12 

1a  990 W/m2 

2a  -30 W/m2 

1b  -0.75 W/m2 

2b  3.4 

 

 Tabla 4.4. Constantes de la radiación neta (Holtslag y Van Ulden, 1983). 
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 La expresión (4.6), por tanto, representa la parametrización de la radiación 

incidente modulada por la presencia de una cubierta nubosa, representada por el valor 

de N o fracción de cielo cubierto. Los valores de las constantes empíricas, 

2121321 ,,,,, bybaaccc vienen resumidas en la tabla 4.4 (Holtslag y Van Ulden,1983) 

y el ángulo de elevación solar se obtiene a partir de las expresiones de Scire et al. 

(1984). 

 

 A partir de la expresión del balance de energía y teniendo en cuenta la definición 

de la razón de Bowen que viene dada por la ecuación (4.2), se llega a la siguiente 

expresión: 

 
( )

*1
1

Q
B
CB

Q g
h +

−
≈  (4.7) 

 

 Una vez que se ha obtenido el valor del flujo de calor sensible, la longitud de 

Monin-Obukhov se calcula a partir de la velocidad de fricción, tal y como venía 

recogido en las expresiones del capítulo 2 de esta memoria, siguiendo un proceso 

iterativo. El primer paso, consiste en obtener la velocidad de fricción a partir de la 

ecuación (2.35) para condiciones de neutralidad ( )∞=L . Este valor de partida es 

utilizado en la ecuación (2.23) para la estimación de la longitud de Monin-Obukhov. De 

esta forma, el procedimiento se repite hasta que se obtiene una solución convergente. 

Holtslag y Van Ulden (1983) consideran que normalmente un número de 3 iteraciones 

es suficiente para conseguir que dicha solución converja. 

 

 Para el caso de que las condiciones sean estables, el cálculo del flujo de calor 

sensible se realiza a partir de la expresión (2.24) de la teoría de semejanza, en donde la 

velocidad de fricción se obtiene a partir de la expresión siguiente (Venkatram, 1980a; 

Weil y Brower, 1983): 

 ( )21
* 1

2
C

uC
u dn +=  (4.8) 

 

siendo Cdn el coeficiente de arrastre que puede obtenerse a partir de la ecuación: 

 

 ( )0ln zzkCdn =  (4.9)  
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y el valor de C se parametriza de la siguiente manera: 

 

 2

2
04

1
uC

u
C

dn

−=  (4.10) 

 

En la expresión anterior, el valor de u0, a su vez, se expresa a partir de la 

temperatura de escala, *θ , según la fórmula: 

 

 
T
zg

u *2
0

θγ
=  (4.10) 

 

siendo γ una constante que toma el valor aproximado de 4.7 y z es la altura en la que se 

ha tomado la medida de la velocidad del viento u (normalmente a 10 m). 

 

 Respecto de la temperatura de escala, *θ , su determinación se realiza a partir del 

valor mínimo estimado entre dos valores: 

 

 [ ]2*1** ,θθθ min=  (4.11) 

 

siendo la estimación del primer valor, la propuesta por Holtslag y Van Ulden (1982) a 

partir de la siguiente expresión: 

 

 ( )2
1* 5.0109.0 N−=θ  (4.12) 

 

y la expresión para el segundo valor: 

 

 
gz
uCT dn

γ
θ

4

2

2* =  (4.13) 

 

 Conocido el valor del flujo de calor sensible, la longitud de Monin-Obukhov se 

determina a partir de la ecuación (2.23). 
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4.5 PARAMETRIZACIÓN DE LA ALTURA DE LA CAPA LÍMITE SOBRE 

TIERRA 

 

 La altura de la capa de mezcla convectiva se determina en el modelo a partir del 

conocimiento de los valores horarios del flujo de calor sensible, de forma que se realiza 

una estimación del espesor de mezcla en el instante dtt +  a partir del valor previo en el 

instante t, mediante la expresión matemática siguiente: 

 

 
( )

1

21

11

2 212
ϕ
θ

ϕ
θ

ρϕ
dtttt

p

h
tdtt

dhd
C

dtEQ
hh +

+ +
⎥
⎥
⎦

⎤

⎢
⎢
⎣

⎡
−

+
+=  (4.14) 

 

donde 1ϕ es el gradiente de temperatura potencial encima de la capa de mezcla ht, E es 

una constante aproximadamente igual a 0.15 y θd es la diferencia de temperatura en la 

cima de la capa de mezcla en grados Kelvin. El valor de dttd +θ  se determina en el 

modelo a partir de la siguiente expresión: 

 

 
21

12

⎥
⎥
⎦

⎤

⎢
⎢
⎣

⎡
=+

p

h
dtt C

dtQE
d

ρ
ϕ

θ  (4.15) 

 

 Una vez conocida la capa de mezcla convectiva, el modelo determina la 

velocidad de escala a partir de la ecuación (2.43) del capítulo 2 de esta memoria.  

 

Para condiciones mecánicas, la altura de la capa límite se determina mediante la 

expresión (2.49) de dicho capítulo (Venkatram,1980b) y que venía dada por la siguiente 

fórmula: 

 
[ ] 21

*

BNf
uBh =  (4.16) 

 

siendo f el parámetro de Coriolis aproximadamente igual a 10-4 s-1 en nuestras latitudes, 

B es una constante aproximadamente igual a 212 y NB es la frecuencia de Brunt-Väisälä 

de la capa superior estable. 
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 La expresión (4.14) puede deducirse a partir de la formulación del esquema de 

Tennekes (1973), en el que se consideraba que todo el calor suministrado desde la 

superficie y el que penetra por la cima de la capa sería repartido de forma inmediata y 

uniformemente en toda la capa de mezcla.  

 

 Esta parametrización considera que la distribución vertical del flujo de calor 

sensible y la distribución vertical de la temperatura potencial vienen dadas tal y como se 

muestra en la figura 4.4, en la que se ha simplificado el incremento de temperatura 

potencial en la inversión que delimita la altura de la capa de mezcla, mediante un salto 

horizontal de temperatura. Este esquema parte de la suposición de que la convección es 

seca, es decir, no considera la presencia de vapor de agua, aunque permite la inclusión 

de este factor considerando la temperatura virtual en los términos en los que aparece la 

temperatura del aire. 

 

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Fig.4.4. Distribución vertical de la temperatura potencial y del flujo de calor sensible 

(Tennekes, 1973). 

 

El perfil vertical del flujo de calor sensible permite distinguir la zona de entrada 

de aire cálido, en la que dicho flujo es negativo. En esta figura, θm es la temperatura 

potencial promedio de la capa de mezcla, ( )iw ''θ  es el flujo de calor sensible en la cima 

z z

m
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W( )i
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de la capa y ( )sw ''θ  es el flujo de calor sensible en la superficie y, por último, γ es el 

gradiente térmico vertical por encima de la inversión de temperatura. 

 

 Despreciando los términos radiativos, la subsidencia, el calor latente y los flujos 

turbulentos en la dirección horizontal en la ecuación de conservación del calor (2.5), se 

tendría que:  

 
( )d

dt

w

z
θ ∂ θ

∂
= −

' '

 (4.17) 

 Si se integra esta expresión considerando que θ θm

h

h
dz= ∫

1
0

 representa la 

temperatura promedio de la capa de mezcla, se llegaría a la siguiente ecuación: 

 

 
( ) ( )d

dt

w w

h
m s iθ θ θ
=

−' ' ' '

 (4.18) 

 

 Por otra parte, la inversión de temperatura en la cima de la capa de mezcla (∆θ) 

decrece a consecuencia del incremento de temperatura en dicha capa (dθm/dt) y aumenta 

a consecuencia de la entrada de aire dentro de la inversión (γ dh/dt) de forma que se 

llegaría a: 

 d
dt

dh
dt

d
dt

m∆θ
γ

θ
= −  (4.19) 

 

 Si se considera, además, que el flujo de calor descendente en la base de la 

inversión [ ( )−C wp i
ρ θ ' ' ] por unidad de área es igual a la entalpía perdida [ C dh dtpρ θ∆ ], 

e igualando estas energías se tendría que: 

 

 ( )− =θ θ' 'w dh
dti

∆  (4.20) 

 

Operando en las expresiones (4.17-20) e integrando, se llega finalmente a: 

 

 ( ) ( ) ( ) dtwhhhh
tt

tt
s∫

=

=

−−=∆−∆
0

''2
0

2
0 2

θγθθ  (4.21) 
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de cuya solución positiva se obtiene la ecuación (4.14) a partir de la parametrización de 

Carson (1973) modificada por Maul (1980). Dicha expresión es utilizada por el modelo 

CALMET para evaluar el comportamiento temporal de la capa límite convectiva. 

  

 Con este modelo, el espesor diurno de la capa de mezcla se determina mediante 

la comparación entre el valor convectivo de la ecuación (4.14) y el mecánico de la 

expresión (4.16), seleccionándose el máximo entre los dos como representativo de la 

altura de la capa de mezcla.  

 

 Cuando las condiciones son estables (por ejemplo, durante la noche) y la 

turbulencia mecánica determina la extensión vertical de la dispersión, la estimación del 

espesor de la capa límite se realiza a partir de la expresión (2.53)  del capítulo 2 de esta 

memoria (Zilitinkevich, 1972): 

 

 
f
Luh *4.0=  (4.22) 

 

y también a partir de la ecuación (2.56) de Venkatram (1980a): 

 

 ( ) 23
*2400 uh =  (4.23) 

 

 El modelo determina la capa límite estable sobre tierra como el valor mínimo 

entre el valor resultante de aplicar las expresiones (4.22) y (4.23).  

 

 El modelo CALMET utiliza un esquema de promediado que, por un lado, evita 

que los estratos de capa de mezcla determinados de forma independiente (convectiva, 

mecánica y estable) provoquen una variación excesiva entre los resultados de celda a 

celda en el dominio, y por otra parte, permite considerar la influencia de los efectos 

advectivos en los estratos de mezcla, que en las parametrizaciones anteriores no eran 

considerados (Wheeler, 1990; Tesche et al., 1988; Steyn y Oke, 1980). El 

procedimiento utilizado por CALMET está basado en la metodología de 

retrotrayectorias. Para una celda en una posición concreta del dominio ( )ji, , la celda 

que podría impactar más directamente en ella durante un paso de tiempo, se calcula 
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como ( )dtvjjdtuii uu −=−= ,  donde ( )vu,  son las componentes del viento en la 

celda ( )ji, . El modelo considera un cono imaginario cuyo vértice se sitúa en ( )ji,  con 

un ángulo de apertura seleccionado por el propio usuario, de forma que el punto de la 

malla ( )uu ji ,  se encuentra en el centro de la base de dicho cono triangular. Para cada 

centro de celda ( )kk ji ,  que se encuentre dentro o en los límites de la región triangular, 

el modelo calcula las distancias du en la dirección del viento y dc en dirección 

perpendicular al mismo, en unidades de número de celdas y obtiene el factor de 

ponderación siguiente: 

 
( )22 1
1

cu
k dd

w
++

=  (4.24) 

 

de forma que finalmente calcula los valores normalizados, de la siguiente manera: 

 

 
∑

=

n
n

k
k w

w
w '  (4.25) 

 

donde el sumatorio de n se extiende para todos los puntos de la malla que caen dentro 

de los límites de la región triangular. Para las celdas en las que 0<ud , la variable ud de 

la ecuación (4.24) se reemplaza por dudu −= ε , donde ε  es la altura del triángulo 

desde su base ( )uu ji ,  hasta su vértice ( )ji, . Esto asegura que dichas celdas, en lugar de 

recibir una ponderación pequeña,  mantengan la simetría adecuada cuando la velocidad 

(y ε  ) tienden hacia cero. Por otra parte, el modelo también aplica la expresión (4.24) 

para una caja cuadrada de amplitud definida por el usuario y centrada en la celda ( )ji, , 

con el propósito de favorecer el promediado entre las celdas incluso cuando el viento 

medio advectivo disminuye hasta valores próximos al cero. Un valor razonablemente 

adecuado de la amplitud de la caja podría ser del orden de dxdtvσ , que suele ser 

aproximadamente igual a la unidad para la mayoría de las aplicaciones mesoescalares.  

 

 Los coeficientes '
iw  normalizados mediante la ecuación (4.25) para todos los 

puntos que se encuentren en la región triangular o en la caja definida anteriormente, son 

aplicados a los campos resultantes de altura de la capa de mezcla (convectiva y 
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mecánica), obteniendo finalmente los valores equivalentes suavizados.  La aplicación de 

la expresión (4.14) respecto de los valores convectivos, th , obtenidos por este 

procedimiento de suavizado espacial, permite obtener el valor de la capa de mezcla de 

la siguiente hora, dtth + , con un efecto acumulativo comparable con el que se produce en 

el cálculo de los procesos de retrotrayectorias. 

 

4.6 PARAMETRIZACIÓN DE LA ALTURA DE LA CAPA LÍMITE SOBRE 

SUPERFICIES ACUOSAS 

 

 Para las superficies acuosas del dominio, la determinación del espesor de capa 

límite se realiza a partir de un procedimiento diferente, como consecuencia de la 

ausencia de intensos flujos de calor sensible sobre dichas superficies.  

 

El modelo CALMET utiliza la técnica de los perfiles para calcular los 

parámetros de la capa límite marina a partir de la velocidad del viento y la diferencia de 

temperatura entre el aire y el mar. La sensibilidad del método a la medida de la 

diferencia de temperatura es relativamente elevada por lo que es recomendable utilizar 

este procedimiento con cierta precaución en áreas en las que no se disponga de datos 

fiables.  

 

Entre los parámetros de capa límite determinados por el modelo se encuentran, 

el coeficiente de arrastre, la velocidad de fricción, la longitud de Monin-Obukhov, el 

parámetro de rugosidad y finalmente, el espesor de la capa límite sobre la superficie 

acuosa. 

 

 Los valores del coeficiente de arrastre sobre el agua, Cun, se obtienen a partir de 

la velocidad del viento, u, medida a 10 m del suelo (Garrat, 1977): 

 

 ( ) 310067.075.0 −+= uCun  (4.26) 

 

y la velocidad de fricción se determina a partir de la definición del coeficiente de 

arrastre: 

 21
* unuCu =  (4.27) 
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 Debido a la importancia del flujo de calor latente sobre superficies acuosas, los 

datos de temperatura potencial virtual se utilizan, en este caso, para la determinación de 

la longitud de Monin-Obukhov (Hanna et al., 1985): 

 

 ( )vsv

unv

E
uC

L
θθ

θ
−

=
2

223

 (4.28) 

 

donde vsv θθ − es la diferencia de temperatura del aire y del agua, y E2 es una constante 

igual a 5.096x10-3. 

 

 Debido a que el efecto del viento modifica las características de rugosidad de la 

superficie marina, el modelo CALMET utiliza una relación entre el parámetro de 

rugosidad y la velocidad del viento a partir de los resultados de Hosker (1974), basados 

en las investigaciones de Kitaigorodskii (1973): 

 

 5.26
0 100.2 uxz −=  (4.29) 

 

 Por último, el espesor de la capa límite sobre el agua puede especificarse en el 

modelo, bien a partir de unos datos por defecto establecidos, o bien mediante cálculos 

internos a partir de la relación de escala barotrópica que relaciona el espesor de este 

estrato con la velocidad de fricción y el parámetro de Coriolis (Blackadar y Tennekes, 

1968) utilizando la expresión (2.48) del capítulo 2 de esta memoria: 

 

 
f

Cuhagua
*=  (4.30) 

 

donde el valor que se recomienda de la constante C, en este caso, es de 0.16, en lugar de 

los valores recogidos en la tabla 2.4 de dicho capítulo. La utilización de este valor se 

fundamenta en las investigaciones llevadas a cabo por Panofsky y Dutton (1984) y 

Holtslag y Van Westrhenen (1991).  
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4.7 RESULTADOS DEL MODELO: COMPARACIÓN CON LOS DATOS 

EXPERIMENTALES 

 

 Las simulaciones realizadas con el modelo CALMET fueron diseñadas para 

cubrir un periodo temporal coincidente con el estudiado experimentalmente en el 

capítulo anterior. Se han seleccionado 3 días de cada escenario meteorológico, de forma 

que se han simulado 72 horas y los resultados han sido comparados con los datos 

experimentales. Los resultados han sido promediados para obtener los valores horarios 

de altura de la capa de mezcla de un día representativo de las situaciones meteorológicas 

consideradas. Con objeto de comparar los resultados del modelo con los datos 

experimentales obtenidos en las campañas de medida, se eligieron cuatro celdas de 5x5 

km2 colindantes con Villanueva de la Cañada, y se realizó un promediado espacial de 

los resultados obtenidos en dichas celdas. Así mismo, los resultados del modelo han 

sido analizados en todo el dominio de simulación y se han realizado cortes meridianos 

(norte-sur) por la celda coincidente con Villanueva de la Cañada, para el estudio del 

periodo de crecimiento.  Debido a la inexistencia de medidas experimentales durante las 

horas nocturnas, la discusión de los resultados obtenidos en este apartado se ceñirá al 

periodo comprendido entre la salida y la puesta del sol. Un interesante estudio sobre la 

estimación del espesor de capa límite nocturno utilizando el modelo CALMET puede 

consultarse en Lena y Desiato (1999). 

 

4.7.1 Simulaciones de la evolución de la capa de mezcla del Tipo I 

 

 La simulación representada por el  del Tipo I comprendió los días 27, 28 y 29 de 

octubre de 1992, estando la península Ibérica afectada por la presencia de una depresión 

en las Islas Británicas. Los procesos asociados a precipitaciones y/o la presencia de 

cubierta nubosa en la determinación de la evolución de la capa límite en esta situación o 

en otras de similares características (como la del Tipo IV), se consideraron a partir de la 

inclusión de un fichero de datos de precipitación horaria, que es tenido en cuenta en  los 

cálculos de los flujos radiativos y en los datos de radiación neta. De esta forma, el flujo 

de calor sensible, y por tanto el espesor de mezcla, fueron considerablemente inferiores 

respecto de los obtenidos en condiciones en las que los aspectos convectivos dominaron 

la dinámica de las capas bajas del aire.  
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 Dado que las diferencias entre los días simulados no eran excesivamente 

grandes, se presentan los resultados de uno de los días de simulación del escenario 

meteorológico considerado para 2 horas distintas (9 y 14 UTC). La elección de estas 

horas se ha realizado teniendo en cuenta la diferente escala temporal de la evolución 

diurna de la capa de mezcla de todos los escenarios meteorológicos, de forma que 

pudieran ser representativos de los primeros valores de la mañana y los cercanos al 

máximo alrededor del mediodía, y pudieran compararse en todos los casos 

considerados. La figura 4.5 muestra estos resultados sobre la capa límite del Tipo I para 

el día 27 de octubre de 1992, a las 9 y 14 UTC en todo el dominio del modelo. A las 9 

UTC, los estratos de mezcla de este tipo se encuentran entre los 300 y 700 m 

dependiendo de las zonas del dominio. Los valores más pequeños se detectan en la 

mitad SW y en una región menos extensa en la parte NE del área modelizada. A las 14 

UTC, se observa una homogeneización de los estratos de mezcla cercanos a los 700 m 

en todo el dominio considerado, de forma que puede decirse que no existen, en la escala 

espacial, diferencias significativas del espesor de capa límite en esta situación 

meteorológica para este día concreto.  

 

 

Fig. 4.5. Resultados del modelo para el Tipo I (27-oct-92). 
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 La comparación de resultados del modelo con las medidas experimentales viene 

representada en la figura 4.6. Se puede comprobar una ligera sobreestimación  de los 

valores asociados a primeras horas de la mañana comparados con los valores 

experimentales obtenidos de los radiosondeos. Más tarde, los valores máximos que 

refleja la simulación coinciden con el estrato de 700 m observado experimentalmente a 

las 14 UTC, valor que parece mantenerse teóricamente durante varias horas (hasta las 

15 UTC), justo cuando los radiosondeos detectan el comienzo de la fase de 

decrecimiento. A la vista de los resultados, en líneas generales, puede decirse que la 

evolución de la capa de mezcla en estas condiciones parece ser reproducida 

aceptablemente por el modelo CALMET. 
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Fig. 4.6. Comparación entre los resultados del modelo y los datos experimentales del 

Tipo I. 

 

 La simulación realizada para el Tipo I refleja dos aspectos interesantes a 

destacar. Por un lado, la reproducción teórica de un periodo de crecimiento de la capa 

límite superior al del decrecimiento del final del día, tal y como los valores 

experimentales confirmaron en todas las situaciones analizadas.  

 

Por otra parte, el decaimiento brusco de la actividad turbulenta sobre las 16 

UTC, conduce a considerar el establecimiento de cierto grado de estabilidad al final de 

la tarde, tal y como fue detectado de forma experimental en los sondeos realizados en 

Villanueva de la Cañada.  
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4.7.2 Simulaciones de la evolución de la capa de mezcla del Tipo II 

 

 La figura 4.7 muestra los resultados del modelo para el día 14 de julio de 1992 y 

en ella, destacan claramente las diferencias entre esta situación y los resultados 

obtenidos para el Tipo I. A las 9 UTC, los valores de capa de mezcla superan a los 

máximos obtenidos a las 14 UTC del tipo anterior, situándose alrededor de los 1000 m. 

Parece distinguirse, para esta hora, una ligera influencia topográfica en los valores 

obtenidos, de forma que los mínimos (del orden de los 800 m) se sitúan sobre las 

principales cadenas montañosas del dominio. Esta circunstancia aparece mejor reflejada 

en los valores simulados a las 14 UTC, donde puede comprobarse claramente, las 

franjas montañosas con valores  cercanos a los 1500 m en clara diferencia con los del 

orden de 3000 m que se encuentran sobre el valle del Tajo, y más claramente en la 

franja NW al otro lado del Sistema Central.  

 

 
Fig. 4.7. Resultados del modelo para el Tipo II (14-feb-92). 
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las situaciones analizadas: la capacidad de penetración vertical de las células 

convectivas y la duración de la actividad de mezcla atmosférica.  

 

Los resultados del modelo muestran diferencias respecto de los valores 

experimentales en el primero de los aspectos, ya que tal y como se muestra en la figura 

4.8, los máximos alcanzados se encuentran por debajo de los datos obtenidos 

experimentalmente con los radiosondeos durante las cuatro primeras horas del 

crecimiento de la capa de mezcla. Los resultados coinciden entre las 11 y las 14 UTC, 

siendo los valores teóricos similares a los obtenidos de forma experimental. A partir de 

las 14 UTC, el modelo reproduce una zona de valle en la que el máximo alcanzado se 

encuentra 900 m por debajo del valor máximo de 3000 m detectado en los radiosondeos. 

La diferencias se deben a que la fuerte intensidad convectiva de la capa de mezcla no 

está bien reproducida por el modelo, aunque es necesario destacar que el promediado 

espacial y temporal realizado puede disminuir el máximo teórico al considerar la 

existencia de nubes de desarrollo vertical que en el caso de la campaña del día 15 de 

julio provocaron tormentas a mediodía, lo que sin duda influye en los cálculos de la 

capa de mezcla convectiva obtenida por la parametrización del modelo. Así, si se 

analizan de forma independiente los valores teóricos del día 14 de julio, el modelo 

predice máximos del orden de los 2400 m, algo más cercanos, aún estando por debajo, 

del valor experimental asociado a esta situación. 
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Fig. 4.8. Comparación entre los resultados del modelo y los datos experimentales del 

Tipo II. 
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 El crecimiento de la capa de mezcla a primeras horas de la mañana, parece 

reflejar la misma característica que en el caso anterior, es decir, una sobreestimación por 

parte del modelo con una convergencia entre los valores teóricos y experimentales a 

partir de las 11 UTC. La razón de esta sobreestimación hay que buscarla en el 

procedimiento teórico que el modelo utiliza, en el que el comienzo de la actividad 

convectiva tiene como punto de partida el cambio en el signo del flujo de calor sensible 

(de negativo durante la noche a positivo durante las horas diurnas), de forma que el salto 

entre estos dos estados no reproduce acertadamente el proceso de erosión de la 

inversión radiativa durante las primeras horas de la mañana. En realidad, y como se verá 

más adelante, la suposición de que el flujo de calor sensible es constante, es decir, no 

experimenta cambios acusados a lo largo del día, no es del todo cierta.  

 

Por otra parte, la parametrización del modelo, similar a la que se utiliza en los 

cálculos de retrotrayectorias, refleja una cierta memoria computacional entre los valores 

horarios consecutivos, de forma que durante las primeras horas de la mañana, los 

estratos de capa de mezcla están sujetos a la incertidumbre que conlleva el primer valor 

convectivo. 

 

4.7.3 Simulaciones de la evolución de la capa de mezcla del Tipo III 

 

 Los campos de capa de mezcla de esta situación a las 9 UTC (Fig. 4.9), son 

inferiores al los de los dos casos anteriores. Las razones se deben, por un lado, a que en 

el Tipo I, los estratos de capa límite de primeras horas del día mantenían la influencia de 

la mezcla turbulenta por efectos mecánicos, lo que impidió el desarrollo de inversiones 

radiativas nocturnas, a diferencia del Tipo III. Este resultado parece confirmar que el 

método de selección del  modelo entre el valor convectivo y mecánico de la capa de 

mezcla, está en concordancia con la sensibilidad de este parámetro con la situación 

meteorológica que determina su evolución y desarrollo. Por otra parte, la activación 

convectiva para este caso comienza antes, y es superior en el Tipo II, lo que explica que 

los estratos de mezcla de las 9 UTC sean superiores respecto del caso que se está 

analizando. A las 14 UTC, destaca una homogeneización de los valores de capa de 

mezcla para todo el dominio con unos valores del orden de 1200 m.   
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Fig. 4.9. Resultados del modelo para el Tipo III (26-feb-92). 

 

La comparación entre los valores experimentales de la evolución de la capa de 

mezcla con los resultados del modelo realizados para los días 26, 27 y 28 de febrero de 

1992 puede verse en la figura 4.10.  
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Fig. 4.10. Comparación entre los resultados del modelo y los datos experimentales del 

Tipo III. 
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Aunque los resultados son aceptables, se observa una ligera sobreestimación del 

modelo durante las primeras horas de la mañana, tal y como ya se ha visto reflejada en 

los dos casos anteriores, aunque en este caso dicha sobreestimación es 

considerablemente menor.  

 

Es necesario destacar que dichas diferencias parecen ser más acusadas cuando la 

actividad convectiva es más intensa, como puede comprobarse al comparar los 

resultados de esta simulación con los de la anterior en condiciones de baja térmica. Por 

otra parte, el modelo reproduce el máximo alcanzado a diferencia del caso anterior, y 

existe una buena sincronización entre el comienzo del crecimiento y decrecimiento a lo 

largo del día. 

 

 Las diferencias entre los valores horarios no son excesivamente acusadas, de 

forma que el modelo parece reproducir acertadamente la evolución de la capa de mezcla 

en estas condiciones anticiclónicas. 

  

4.7.4 Simulaciones de la evolución de la capa de mezcla del Tipo IV 

 

 Los resultados de la situación representada por el Tipo IV confirman el escaso 

cambio temporal que experimenta la capa límite cuando las condiciones son de carácter 

mecánico. Si se comparan los resultados de las 9 UTC con los de las 14 UTC recogidos 

en la figura 4.11, se comprueba que durante la primera hora existen extensas áreas en 

las que los valores son inferiores a los 200 m sobre todo en el Sistema Central y su 

ladera septentrional, y en la región NW y SW del dominio. En el resto del mismo, los 

espesores de mezcla son del orden de los 600 ó 700 m.  

 

 A las 14 UTC, se ha producido una homogeneización de los espesores de mezcla 

alcanzándose estos mismos estratos, sobre los 700 m, en la práctica totalidad del 

dominio de forma que estos valores representan los máximos alcanzados en esta 

situación meteorológica, cercanos a los que experimentalmente fueron detectados. 

 

Respecto del Tipo I, las diferencias son pequeñas, tal y como se comprobó de 

forma experimental en el capítulo anterior. 
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Fig. 4.11. Resultados del modelo para el Tipo IV (11-dic-91). 

 

 El análisis de los valores horarios para la celda de Villanueva de la Cañada 

muestra de nuevo sobreestimaciones durante el periodo de crecimiento hasta que se 

alcanza la zona de máximo diario (Fig. 4.12).  
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Fig. 4.12. Comparación entre los resultados del modelo y los datos experimentales del 

Tipo IV. 

300 350 400 450 500 550 600

4350

4400

4450

4500

4550

4600

4650

12
0

32
0

52
0

72
0

92
0

11
20

13
20

15
20

17
20

19
20

21
20

23
20

25
20

27
20

29
20

09 UTC

300 350 400 450 500 550 600

4350

4400

4450

4500

4550

4600

4650

14 UTC

SIMULACIÓN CALMET. TIPO IV (11-dic-91)

m

31
20

S-
N

 (k
m

 U
TM

)

S-
N

 (k
m

 U
TM

)
W-E (km UTM) W-E (km UTM)



Capítulo 4 

 162

 En realidad, casi puede decirse que los resultados del modelo no experimentan 

apenas variación a lo largo de las 6 primeras horas diurnas, siendo el espesor de capa 

límite del orden de los 700 m. A pesar de estas diferencias, el modelo demuestra su 

capacidad de reproducir el valor máximo diurno y el decrecimiento del espesor de capa 

límite al final del día. 

 

4.7.5 Simulaciones de la evolución de la capa de mezcla del Tipo V 

 

 De entre todos los casos estudiados, esta situación es la que presenta espesores 

de mezcla más pequeños a lo largo del día. Los valores a las 9 UTC muestran los 

mínimos en un área situada a lo largo del valle del Tajo, con espesores de mezcla del 

orden de los 200 m. El modelo reproduce un área más pequeña, concéntrica con la 

anterior, en la que los valores  son incluso inferiores a este valor. A las 14 UTC, la capa 

de mezcla es prácticamente homogénea en todo el dominio, alcanzando unos valores del 

orden de los 400 m (Fig. 4.13).  
 

 

Fig. 4.13. Resultados del modelo para el Tipo V (20-nov-92). 
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 La figura 4.14 muestra la comparación entre los resultados del modelo con los 

valores experimentales en Villanueva de la Cañada para esta situación meteorológica. A 

excepción de las diferencias detectadas a primeras horas de la mañana, el modelo 

reproduce una capa de mezcla que no supera los 500 m de espesor que coincide con el 

máximo detectado experimentalmente a partir de las medidas de sondeos. Existe una 

ligera discrepancia al final del día respecto del decaimiento de la capa de mezcla con 

una diferencia de una hora, entre los valores experimentales y los teóricos del modelo.  

 

En líneas generales, el modelo reproduce acertadamente el débil crecimiento de 

la capa de mezcla en esta situación en la que la fuerte inversión de subsidencia impidió 

la penetración vertical de las células convectivas de escasa inestabilidad.  
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Fig. 4.14. Comparación entre los resultados del modelo y los datos experimentales del 

Tipo V. 

 

4.8 EROSIÓN DE LA INVERSIÓN RADIATIVA NOCTURNA Y 

CRECIMIENTO DE LA ALTURA DE LA CAPA DE MEZCLA 

 

 La sobreestimación del modelo respecto de los valores de la altura de la capa de 

mezcla a primeras horas de la mañana que ha podido comprobarse en la sección 

anterior, se debe a que la expresión (4.14) no es una buena aproximación de la ecuación 

(4.21), de la que se deriva originalmente al suponer que el flujo de calor sensible en la 

integral puede considerarse constante con el tiempo. Esta suposición es válida 

solamente cuando el flujo de calor sensible en superficie no experimenta cambios 
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acusados a lo largo del día, lo que explica que los mejores ajustes del apartado anterior 

se hayan obtenido varias horas después de la salida del sol, cuando dichos cambios no 

son tan importantes. Los procesos que acompañan a la erosión de la inversión radiativa 

nocturna en las primeras horas después del amanecer, requieren una parametrización 

diferente en la que se considere como más acertada una dependencia del flujo de calor 

sensible con el tiempo (Tennekes, 1973). Dicha dependencia puede considerarse  a 

partir de la siguiente expresión: 

 

 ( ) ( )
t

w
w n

s τ
θ

θ
''

'' =  (4.31) 

 

donde ( )nw''θ es el flujo de calor sensible a mediodía y τ es una escala de tiempo 

asociada al comienzo del crecimiento de dicho flujo. En muchos casos, el valor de esta 

escala de tiempo puede considerarse igual a 3 horas (Deardorff, 1967). La integración 

de la ecuación (4.21) considerando la aproximación dada por la (4.31) conduce a: 
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2
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hhhh n

τ
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γθθ −−=∆−∆  (4.32) 

 

 Una solución acertada de la ecuación (4.32) puede obtenerse considerando el 

hecho de que, finalizado el periodo de transición a primeras horas de la mañana en el 

que se produce la erosión de la inversión radiativa nocturna, el valor de θ∆  ha ido 

disminuyendo respecto de su valor inicial. Esto supone considerar que, cuando la 

penetración convectiva comienza a producirse, el valor de ( )0θ∆  podría despreciarse, si 

consideramos el instante de tiempo anterior a la finalización del periodo de transición de 

la mañana. Bajo esta hipótesis, la expresión (4.32) se convierte en: 

 

 ( ) ( ) 22
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γθ −−=∆  (4.33) 

 

expresión de la que ya se deduce una dependencia lineal de la altura de la capa límite 

con el tiempo, tal y como fue encontrada en el análisis del periodo de crecimiento del 

capítulo 3 de esta memoria a partir de los datos experimentales. Lo que estos resultados 
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confirman es que la dependencia con la raíz cuadrada del tiempo de la ecuación (4.14) 

viene precedida por un periodo en el que la dependencia es lineal. Esto supone 

considerar que la evolución diurna de la capa límite podría ser dividida en varias etapas 

definidas por un periodo transitorio y dos de crecimiento tal y como se muestra en la 

figura 4.15. La primera etapa (A) se produce durante las primeras horas de la mañana en 

las que se tiene lugar la erosión de la inversión radiativa nocturna y en la que el 

crecimiento del espesor de la capa límite es pequeño a medida que la intensidad de la 

inversión decrece. Posteriormente, y antes del mediodía, se produce una etapa (B) en la 

que la penetración de las células convectivas comienza a ser efectiva y el crecimiento de 

la capa de mezcla manifiesta una tendencia lineal con el tiempo. Por último, tiene lugar 

la etapa (C) después del mediodía, con una evolución de la altura de la capa límite más 

lenta y que podría considerarse proporcional a la raíz cuadrada del tiempo.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Fig. 4.15. Variación de la altura de la capa de mezcla, h, desde su valor inicial, h0, a lo 

largo del curso del día (Tennekes, 1973). 

 

La dependencia lineal con el tiempo del periodo (B) se demuestra considerando 

que cuando 02hh > , el valor de θ∆  puede aproximarse a (Tennekes, 1973): 

 
7
hγθ ≈∆  (4.34) 

y sustituyendo esta expresión en la ecuación (4.33) donde se ha considerado 

despreciable el valor de h0 en el crecimiento de la capa límite, se llega finalmente a: 

 

A B C

t

h

h0



Capítulo 4 

 166

 
( )

t
w

h n

21
''

5
7

⎟
⎟
⎠

⎞
⎜
⎜
⎝

⎛
≈

τγ
θ

 (4.35) 

 

expresión que ya fue adelantada en el capítulo 3 de esta memoria (ecuación 3.7) y que 

da explicación física a los coeficientes que representaban el periodo de crecimiento de 

la altura de la capa de mezcla para las situaciones en las que la dependencia era cercana 

a la linealidad. La expresión anterior confirma que los valores de la altura de la capa de 

mezcla dependen de manera directa de la aportación calorífica, resultado coincidente 

con el proceso de selección de variables significativas del apartado 3.7 del capítulo 3. 

 

4.9 INTRODUCCIÓN DE LA PARAMETRIZACIÓN LINEAL DEL PERIODO 

DE CRECIMIENTO EN EL MODELO CALMET: DISCUSIÓN DE 

RESULTADOS  

 

 Las simulaciones de las cinco situaciones consideradas han sido de nuevo 

realizadas con la introducción del ritmo de crecimiento que viene descrito en la 

ecuación (4.35) en la subrutina de cálculo de la altura de la capa límite del modelo 

CALMET. Debido a la necesidad de predecir el valor del flujo de calor sensible a 

mediodía, el modelo fue ejecutado durante las horas de simulación consideradas en cada 

caso, pero para cada día, en el posterior procesado de los campos resultantes, se 

recalcularon los valores de la altura de la capa de mezcla desde el amanecer siguiendo el 

ritmo de crecimiento de la expresión anterior, como si de un ejercicio de 

retrotrayectorias se tratara. 

 

 Los resultados del modelo CALMET con la nueva aproximación se muestran en 

la figura 4.16 para las cinco situaciones consideradas. En dicha figura, puede 

comprobarse que los resultados del modelo son considerablemente mejores a los 

obtenidos en el apartado anterior para todos los escenarios meteorológicos. La 

sobreestimación de los valores a primeras horas de la mañana ha disminuido y tan solo 

cabe destacar algunas diferencias en la evolución de la altura de la capa de mezcla para 

la situación de baja térmica (Tipo II). Dichas sobreestimaciones se aprecian a lo largo 

de todo el periodo de crecimiento, siendo los resultados del modelo superiores a los 

valores experimentales. A pesar de estas discrepancias, el modelo reproduce 



Capítulo 4 

 167

acertadamente el valor máximo alcanzado en el Tipo II, en comparación con los 

resultados anteriores, en los que el modelo subestimaba dicho valor. 

 

CALMET

Sondeos

EVOLUCIÓN CAPA DE MEZCLA. TIPO I.
Comparación datos modelo-datos experimentales

Tiempo (h)

Al
tu

ra
 c

ap
a 

de
 m

ez
cl

a 
(m

)

0

700

1400

2100

2800

3500

0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24

 
CALMET

Sondeos

EVOLUCIÓN CAPA DE MEZCLA. TIPO II

Comparación datos modelo-datos experimentales

Tiempo (UTC)

Al
tu

ra
 c

ap
a 

de
 m

ez
cl

a 
(m

)

0

700

1400

2100

2800

3500

0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24

 
 

CALMET

Sondeos

EVOLUCIÓN CAPA DE MEZCLA. TIPO III

Comparación datos modelo-datos experimentales

Tiempo (UTC)

Al
tu

ra
 d

e 
la

 c
ap

a 
de

 m
ez

cl
a 

(m
)

0

700

1400

2100

2800

3500

0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24

 

CALMET

Sondeos

EVOLUCIÓN CAPA DE MEZCLA. TIPO IV

Comparación datos modelo-datos experimentales

Tiempo (UTC)

A
ltu

ra
 d

e 
la

 c
ap

a 
de

 m
ez

cl
a 

(m
)

0

700

1400

2100

2800

3500

0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24

 
 

 

CALMET

Sondeos

EVOLUCIÓN CAPA DE MEZCLA. TIPO V

Comparación datos modelo-datos experimentales

Tiempo (UTC)

Al
tu

ra
 d

e 
la

 c
ap

a 
de

 m
ez

cl
a 

(m
)

0

700

1400

2100

2800

3500

0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24

 
 

Fig. 4.16. Resultados del modelo con la parametrización del periodo de crecimiento. 

 

 En conclusión, los resultados de la aplicación del modelo CALMET modificado 

confirman que la evolución diurna de la altura de la capa de mezcla parece ajustarse a 

un comportamiento lineal durante las primeras horas de la mañana, para luego presentar 

una tendencia dependiente de la raíz cuadrada del tiempo con un decaimiento brusco de 

su espesor al final del día.  
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4.10 CORTES VERTICALES MERIDIANOS Y EVOLUCIÓN DE LA CAPA DE 

MEZCLA 

 

 Con objeto de comprobar el diferente ritmo de crecimiento en función de la 

situación meteorológica, se ha realizado un corte meridiano del dominio en la dirección 

norte-sur, justamente por la celda en la que se encuentra Villanueva de la Cañada. Sobre 

el perfil de topografía resultante, se han representado los valores de la altura de la capa 

de mezcla para diferentes horas del día para las cinco situaciones meteorológicas 

analizadas, tal y como se muestra en la figura 4.17. En dicha figura, el incremento que 

experimenta el espesor de la capa límite se ha señalado con un color diferente para cada 

hora, siendo el límite superior de las franjas señaladas sobre la topografía, los valores de 

la altura de la capa límite que en cada paso temporal está reproduciendo el modelo. De 

esta forma, los resultados permiten distinguir la influencia topográfica en el crecimiento 

de la capa de mezcla. 

 

 El corte vertical correspondiente al Tipo I muestra la extensión de la capa límite 

a las 8 UTC como una franja de color amarillo, debilitándose a lo largo de la sierra e 

incrementando su valor en los valles, no superando aproximadamente los 300 m de 

espesor en todo el dominio. Una hora después, el modelo reproduce un pequeño 

incremento de dicha capa, que es menor en las zonas montañosas y algo mayor en el 

valle del Tajo, tal y como se muestra en dicha figura. A medida que avanza el día, la 

capa de mezcla incrementa su valor hasta alcanzar espesores de unos 700 m como 

máximo sobre las 12 UTC. Es necesario destacar, que estos resultados simulados por el 

modelo son ligeramente inferiores a los obtenidos experimentalmente en Villanueva de 

la Cañada. La razón se debe a que el crecimiento de la capa límite en esta situación ha 

de tener en cuenta la aportación de estratos mecánicos antes del amanecer, que el 

modelo no ha reproducido en la expresión (4.35). Si se considera la existencia de un 

estrato mecánico de unos 200 m, los resultados obtenidos para el Tipo I serían más 

cercanos a los encontrados experimentalmente.  

 

 Una imagen distinta es la que presenta el crecimiento de la capa de mezcla del 

Tipo II. A la mayor penetración en altura se suma el que la velocidad de crecimiento es 

considerablemente superior a la del caso anterior.  
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Fig. 4.17. Cortes verticales meridianos. 
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En condiciones de baja térmica, la estructura espacial de la capa de mezcla 

muestra un aspecto rugoso e irregular como consecuencia de la influencia que la 

superficie terrestre tiene sobre la mezcla que sobre ella se desarrolla, y cómo dicha 

rugosidad es considerablemente superior cuando los aspectos convectivos dominan la 

dinámica de las capas bajas del aire. Resultados similares se han obtenido con los cortes 

verticales de la energía cinética turbulenta que han sido realizados con el modelo TVM 

en el área de Madrid para la misma situación meteorológica  (Martín et al., 2001 a y b).   

 

El incremento horario de la capa de mezcla para el Tipo II varía entre los 150 m 

y los 580 m dependiendo de las celdas del dominio. Así, sobre las laderas del Sistema 

Central la velocidad de crecimiento es menor mientras que en los valles el crecimiento 

es más acusado. Los valores más altos de capa de mezcla (cercanos a los 2800 m a las 

12 UTC), se desarrollan sobre las áreas menos montañosas a un lado y al otro del 

Sistema Central, en donde la energía recibida por la superficie terrestre es mucho mayor 

y el reparto que se hace de ese calor es más efectivo comparado con el que se produce 

en las laderas de dicha cadena montañosa. Lo mismo se observa a ambos lados de los 

Montes de Toledo.  

 

Si se comparan estos resultados para el Tipo II con el resto de las situaciones, se 

comprueba que la estructura espacial de la capa de mezcla sigue menos fielmente la 

topografía sobre la que se desarrolla debido a la intensidad de las circulaciones 

convectivas que se generan en estas condiciones. El calentamiento diferencial es el 

responsable de la intensa flotabilidad de las térmicas que en esta situación se 

desarrollan. 

 

El crecimiento que se presenta en el Tipo III presenta diferencias significativas 

respecto del caso anterior. La diferencia más importante entre ambas situaciones reside 

en el hecho de que para el Tipo III, la figura 4.17 representa prácticamente el 

crecimiento completo de la capa de mezcla hasta su valor máximo (que en Villanueva 

de la Cañada se encontraba sobre los 1000 m). Sin embargo, en el caso del Tipo II, la 

figura correspondiente tan solo muestra los valores alcanzados hasta las 12 UTC que no 

coinciden con los máximos obtenidos para esta situación meteorológica, detectados 

sobre los 3000 m a las 15 UTC.  
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Existen por tanto dos aspectos interesantes a destacar a la vista de estos 

resultados. En primer lugar, el crecimiento de la capa de mezcla en las condiciones 

convectivas (Tipo II y III) es similar durante las primeras horas del día, tal y como 

demostraron los datos experimentales presentados en el capítulo anterior. En segundo 

lugar, mientras que para las condiciones del Tipo III, los máximos alcanzados no 

sobrepasan en exceso a los obtenidos a las 12 UTC, la penetración de las células 

convectivas desarrolladas por el Tipo II es considerablemente superior traduciéndose en 

espesores mayores a diferencia de los obtenidos en el caso anterior.  

 

Por otra parte, cabe señalar que la diferente estructura espacial de los estratos de 

capa límite desarrollados refleja claramente las diferencias en las situaciones 

meteorológicas que gobiernan su crecimiento. Los resultados muestran claramente 

cómo los espesores de mezcla crecen en mayor medida en condiciones convectivas 

(Tipo II y III) comparados con los incrementos horarios presentados por el Tipo I en el 

que la situación meteorológica venía representada por la influencia de bajas presiones 

en las Islas Británicas. 

 

Otro aspecto interesante que ofrece el Tipo III es el diferente espesor de mezcla 

sobre los valles en comparación con el Tipo II. El calentamiento de dichas zonas es 

menor y la penetración vertical de las térmicas es inferior a las desarrolladas en 

condiciones de baja térmica tal y como puede observarse en los máximos alcanzados a 

un lado y al otro del Sistema Central al comparar ambas situaciones. 

 

 Respecto del perfil vertical que presenta el Tipo IV, los resultados confirman 

ciertas coincidencias con el obtenido en el Tipo I, aunque los valores alcanzados en el 

dominio parecen presentar valores algo superiores a los de este último caso. La razón se 

debe a que en este caso, el crecimiento de la capa límite comenzó con la erosión de la 

inversión radiativa nocturna, a diferencia del Tipo I, en la que se detectaron estratos 

inestables antes del amanecer que no han sido tenidos en cuenta en la parametrización 

lineal del periodo de crecimiento, como ya ha sido comentado. 

 

Precisamente, debido a que la nueva parametrización adaptada para el modelo 

considera el comienzo del periodo de crecimiento a partir de la erosión de dicha 

inversión, los resultados obtenidos para el Tipo IV son más cercanos los experimentales 
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que los del Tipo I. En cualquier caso, el error cometido en la subestimación del Tipo I 

es considerablemente inferior al cometido por la sobreestimación que reflejaban los 

primeros resultados obtenidos por la parametrización original del modelo.  

 

 El crecimiento de la capa límite en esta situación se produce con una velocidad 

que varía entre los 60 m/h y los 200 m/h dependiendo de las zonas del dominio. Los 

valores más altos alcanzados se encuentran sobre los 800 m, sobre los Montes de 

Toledo y la región más septentrional del dominio considerado. 

 

 Por último, la evolución de la capa de mezcla para el Tipo V que aparece en la 

figura 4.17 representa el débil crecimiento de dicha capa cuando las condiciones 

anticiclónicas son de carácter persistente, estacionario y están acompañadas de fuertes 

inversiones de subsidencia cercanas al suelo. El desarrollo de las débiles células 

convectivas está fuertemente limitado por la base de dicha inversión, de forma que el 

crecimiento es pequeño y la capacidad dispersiva de la atmósfera se encuentra muy 

limitada por el pequeño espesor de mezcla y la escasez de viento que caracteriza a esta 

situación.  

 

 El ritmo de crecimiento se encuentra entre los 80 m/h y los 160 m/h 

dependiendo de las zonas del dominio, llegándose a alcanzar como máximo valores 

cercanos a los 800 m en la zona más septentrional del mismo. Sobre Villanueva de la 

Cañada, los resultados del modelo muestran espesores del orden de los 400 m tal y 

como se había detectado de forma experimental. 

 

 Todos estos resultados ponen de manifiesto la compleja estructura de la capa 

límite atmosférica y confirman la influencia topográfica en su distribución espacial y en 

su ritmo de crecimiento a lo largo del día. 

 

4.11 RESUMEN Y CONCLUSIONES 

 

 La evolución diurna de la altura de la capa límite a partir de una parametrización 

basada en intercambios energéticos y en la teoría de semejanza del modelo 

meteorológico CALMET, ha sido analizada y contrastada con medidas experimentales 
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para el área de Madrid. Los principales resultados a los que se ha llegado en el presente 

capítulo son los siguientes: 

 

1. Los resultados del modelo CALMET son aceptablemente buenos en el área de 

Madrid, considerando que la comparación con los resultados experimentales se 

realiza en tan solo un punto de radiosondeos de dicho dominio. Las mayores 

discrepancias se producen a primeras horas de la mañana, en las que se encuentran 

diferencias que pueden llegar a ser, en media, del orden de los 350 m entre los 

valores del modelo y los experimentales, reduciéndose estas diferencias a medida 

que avanza el día hasta llegar a ser del orden de unos 125 m, en media, de todas las 

situaciones, excepto en la del Tipo II en donde se encontraron valores en promedio 

del orden de los 500 m inferiores a los experimentales.  

 

2. La duración temporal de la onda que caracteriza a la evolución diurna de la capa 

límite está bien reproducida por el modelo, de forma que el procedimiento basado 

en el cambio de signo en el flujo de calor sensible, como indicativo del comienzo 

del crecimiento o decrecimiento del espesor de dicho estrato, ofrece buenos 

resultados en todas las condiciones meteorológicas consideradas. 

 

3. Respecto al periodo de crecimiento, el modelo sobreestima los valores de la altura 

de la capa de mezcla, siendo dicha sobreestimación superior en condiciones de baja 

presión, en comparación con las condiciones anticiclónicas. La razón de que esta 

sobreestimación sea mayor que en condiciones anticiclónicas se debe a que el 

modelo determina el valor final de capa límite para cada hora y en cada punto de la 

malla como el máximo obtenido por el procedimiento convectivo o por el mecánico, 

de forma que, en condiciones de baja presión, los valores mecánicos pueden superar 

a los convectivos a primeras horas de la mañana. 

 

4. El modelo reproduce acertadamente el máximo diario de capa de mezcla para todas 

las condiciones excepto en el caso de la baja térmica, en el que los resultados 

simulados son inferiores a los obtenidos de forma experimental en unos 800 m.  

 

5. La inclusión en el modelo CALMET de una nueva parametrización para el periodo 

de crecimiento ofrece resultados considerablemente mejores al disminuir las 
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diferencias entre los valores experimentales y los resultados del modelo en todos los 

escenarios meteorológicos analizados, pasando a ser en media del orden de los 270 

m a reducirse a 193 m. De esta forma, la nueva parametrización desarrollada, 

basada en la dependencia del flujo de calor sensible con el tiempo, ha demostrado 

ofrecer mejores resultados que la original del modelo CALMET. 

 

6. La influencia de la topografía sobre los campos de capa de mezcla en todo el 

dominio es mucho más acusada en condiciones de baja térmica o convección fuerte, 

en la que los resultados muestran el diferente grado de inestabilidad atmosférica que 

se produce dependiendo del calentamiento diferencial del terreno. Esta acusada 

variabilidad espacial y temporal ha sido confirmada en otras investigaciones cuando 

las condiciones están asociadas a fuertes corrientes convectivas (Berman et al., 

1999). 

 

7. Los cortes verticales meridianos han permitido evaluar las diferencias en la 

evolución de la capa límite a lo largo del día en los cinco tipos de situaciones 

consideradas. Los resultados han puesto de manifiesto la elevada variación espacial 

de la capa de mezcla y las diferencias en su crecimiento en función de los escenarios 

meteorológicos en los que dicho estrato se desarrolla. Así, los valores más altos de 

capa límite y el mayor ritmo de crecimiento se alcanza en toda la cuenca de Madrid 

cuando las situaciones están relacionadas con aspectos convectivos, respecto del 

resto de las situaciones consideradas. En estas condiciones, los cortes verticales 

muestran la estructura de las células convectivas desarrolladas. Por último, la 

influencia de la topografía sobre la distribución espacial ha quedado reflejada en 

todos los resultados obtenidos.   
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CAPÍTULO 5 

SIMULACIONES DE LA EVOLUCIÓN DE LA ALTURA DE LA CAPA DE 

MEZCLA A PARTIR DE UN MODELO DE DIAGNÓSTICO: RESULTADOS 

PENINSULARES 

 

 

 Hasta la fecha, no existen referencias documentales sobre resultados de altura de 

capa de mezcla a escala peninsular más allá de las simulaciones que a escala europea se 

han realizado dentro del contexto de estudios a gran escala (Sandnes, 1983; Iversen y 

Berge, 1994; Jakobsen  et al., 1995). En muchos de estos resultados, los espesores de 

capa límite para la península Ibérica, no reflejan las particulares características de los 

países mediterráneos, de forma que suelen considerar valores inferiores a los que en 

nuestras latitudes se suelen desarrollar. Esta inexistencia o escasez de resultados a 

escala peninsular, ha motivado la realización y estudio de unas simulaciones 

particulares para toda la península Ibérica, en las que pueda analizarse el diferente 

comportamiento de este estrato a una escala espacial mayor que la del capítulo anterior.  

 

 De las condiciones meteorológicas analizadas se han elegido dos para estudiar su 

comportamiento a escala peninsular: la situación de baja térmica definida como Tipo II 

y la situación anticiclónica peninsular representada por el Tipo V. Las razones que han 

conducido a seleccionar estas situaciones para este estudio han sido varias: por un lado 

por las repercusiones que sobre los niveles de contaminación tienen estas situaciones 

respecto de los restantes escenarios meteorológicos que han sido estudiados. Y, en 

segundo lugar, por la posibilidad de analizar las particularidades peninsulares que en la 

capa de mezcla han de tenerse en cuenta cuando se realizan simulaciones para dominios 

que incluyen nuestro país en condiciones de tan diferente estabilidad. 

 

Los resultados que se presentan en este capítulo han sido obtenidos dentro del 

Programa de Investigación Electrotécnica PIE 131.103 (Determinación e implicaciones 

de la metodología de cargas/niveles críticos de contaminantes) en el que participaron 

junto con el CIEMAT, empresas como ENDESA, UNESA e IBERDROLA. El proyecto 

se enmarcó dentro del contexto del Convenio de Ginebra sobre Transporte a Larga 

Distancia y Transfronterizo de Contaminantes Atmosféricos (UN/ECE LRTAP), el cual 

fue ratificado por 31aíses entre los que se encuentra España, y en el que se adoptó esta 
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metodología de cálculo para el establecimiento de estrategias de reducción de emisiones 

para cada país sobre la base de la carga o depósito que recibía cada celda del dominio.  

 

Los resultados que se presentan en este capítulo sobre el espesor de capa límite 

en condiciones fuertemente convectivas son especialmente importantes si se comparan 

con las simulaciones que, a escala europea, realizan organismos como EMEP 

(Cooperative Programme for Monitoring and Evaluation of the Long Range 

Transmission in Europe), en cuyos resultados no se reproducen ni evoluciones tan 

intensas ni espesores tan altos de capa de mezcla (Eliassen y Saltbones, 1983; Iversen y 

Berge, 1994; Mylona, 1993; Sandnes, 1993).  

 

Todo esto conduce a considerar inadecuadas las excesivas simplificaciones o 

hipótesis restrictivas que se establecen en las parametrizaciones de los modelos 

utilizados a escala europea, lo que puede tener una importante repercusión en el 

establecimiento de protocolos para la reducción de emisiones, como los que se realizan 

dentro del Convenio de Ginebra. 

 

5.1 CONFIGURACIÓN DE LOS DATOS DE ENTRADA 

 

 Las simulaciones realizadas han requerido del tratamiento de un volumen de 

datos considerablemente superior a los del capítulo anterior, al extender el dominio a 

toda la península Ibérica. A la dificultad de tratar este volumen de información se sumó  

la falta de disponibilidad de datos meteorológicos y usos de suelo para Portugal, sur de 

Francia y norte de Africa, que también formaban parte del dominio seleccionado para 

las simulaciones. La inclusión de estas regiones y países pretendía evitar las 

inconsistencias ocasionadas en las fronteras naturales del territorio nacional. El dominio 

de las simulaciones se muestra en la figura 5.1. 

 

 Los datos de entrada al modelo presentaron para estas simulaciones la misma 

configuración que en el capítulo anterior, es decir, información meteorológica en altura 

y superficie, datos de topografía y usos de suelo. Los detalles sobre esta información se 

describen en las secciones siguientes. 
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Fig. 5.1 Dominio de las simulaciones peninsulares. 

 

5.1.1 Información meteorológica en altura  

 

 La información meteorológica en altura utilizada para las simulaciones 

peninsulares ha sido obtenida a partir de los radiosondeos realizados por el INM a las 00 

y 12 UTC en las estaciones ubicadas en La Coruña, Santander, Zaragoza, Madrid, 

Palma de Mallorca y Murcia. En la tabla 5.1 se recogen las coordenadas UTM de las 

estaciones de sondeos utilizadas en las simulaciones, así como la latitud, longitud y 

altitud de cada una de ellas. Los sondeos originales fueron descodificados del cifrado 

TEMP y re-estructurados con el formato específico que requiere el código CALMET. 

Las variables que forman parte de los datos de entrada en el modelo, especificadas en el 

capítulo anterior, determinan las características verticales de la atmósfera hasta el nivel 

de 500 hPa. Es necesario destacar que, cuando se descodificó la información de los 

partes TEMP, se observaron diferencias en la codificación de la clave dependiendo de la 

estación de radiosondeos a tratar y de la época del año. Así, en la estación de Zaragoza, 

los datos proporcionados por el INM contienen en ocasiones, información del nivel 

obligatorio de 925 hPa dependiendo de la fecha en la que se realizaron los sondeos. En 

otras ocasiones, la estructura de la clave se presentó aleatoria con la inclusión o no de 

niveles obligatorios, puntos notables, etc. A pesar de que el programa de 
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descodificación fue preparado considerando la mayor parte de los errores de 

codificación que esta clave presenta, la información de estas 6 estaciones ha necesitado 

de un tratamiento particular o específico para cada una de ellas.  

 

Indicativo Nombre X (km) Y (km) Lat. (º) Long.(º) Altitud (m) 

08221 Barajas 454.773 4477.919 40.4 3.5 582 

08001 La Coruña 61.072 4815.889 43.4 8.4 67 

08023 Santander 433.937 4813.050 43.4 3.8 65 

08160 Zaragoza 665.120 4614.749 41.7 1.0 258 

08301 P. Mallorca 992.771 4393.615 39.5 -2.7 6 

08430 Murcia 660.975 4207.470 38.0 1.0 62 

 

Tabla 5.1. Estaciones de radiosondeos pertenecientes al INM. 

 

 Por otra parte, las simulaciones realizadas para este dominio peninsular han 

incluido también sondeos en Villanueva de la Cañada debido a la sensibilidad del 

modelo a los perfiles verticales del INM, ya comentada en el capítulo anterior, los 

cuales también tuvieron que ser depurados.  

 

5.1.2 Datos meteorológicos en superficie 

 

 Los datos en superficie se prepararon a partir de la información de las 69 

estaciones sinópticas pertenecientes al INM repartidas por todo el territorio nacional. 

Dichas estaciones proporcionan los datos de entrada que requiere el modelo CALMET y 

que fueron detallados en el capítulo anterior. La tabla 5.2 muestra las estaciones 

sinópticas utilizadas para las simulaciones a escala peninsular, sus coordenadas UTM, 

latitud, longitud y altitud de cada una de ellas. En la figura 5.2 se muestra la ubicación 

de las estaciones sinópticas y de radiosondeos en la península Ibérica.  

 

Indicativo Nombre X (km) Y (km) Lat (º) Lon(º) Altitud (m) 

08001 La Coruña 61.072 4815.889 43.4 8.4 67 

08003 Monteventoso 70.006 4828.326 43.5 8.3 240 

08008 Lugo 137.933 4783.476 43.1 7.4 446 
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08011 Asturias 

(Aeropuerto) 

254.957 4826.453 43.5 6.0 130 

08014 Gijón 287.213 4823.500 43.5 5.6 10 

08015 Oviedo 267.656 4803.761 43.3 5.9 339 

08021 Santander 

(Aeropuerto) 

433.901 4809.348 43.4 3.8 1 

08023 Santander  433.937 4813.050 43.5 3.8 65 

08025 Bilbao 505.407 4794.219 43.3 2.9 34 

08027 San Sebastian 

(Igueldo) 

577.058 4794.655 43.3 2.0 259 

08029 San Sebastian 

(Aeropuerto) 

597.257 4800.469 43.3 1.8 8 

08042 Santiago de 

Compostela 

56.350 4764.137 42.9 8.4 367 

08044 Pontevedra 35.179 4713.464 42.4 8.6 19 

08045 Vigo 

(Aeropuerto) 

34.952 4689.303 42.2 8.6 256 

08046 Vigo 26.819 4691.707 42.2 8.7 85 

08048 Orense 99.000 4698.353 42.3 7.9 127 

08053 Ponferrada 205.697 4715.304 42.5 6.6 544 

08055 León 282.532 4718.034 42.6 5.6 914 

08080 Vitoria 521.777 4747.979 42.9 2.7 510 

08084 Logroño 554.823 4700.040 42.4 2.3 363 

08085 Pamplona 611.821 4735.894 42.8 1.6 459 

08094 Monflorite 

(Huesca) 

720.576 4662.552 42.1 0.3 554 

08117 La Molina 906.493 4698.671 42.3 -1.9 1711 

08130 Zamora 271.847 4597.952 41.5 5.7 660 

08140 Valladolid 

(Villanubla) 

346.099 4620.053 41.7 4.8 854 

08141 Valladolid 352.880 4612.506 41.6 4.8 735 

08148 Soria 544.332 4624.089 41.8 2.5 1083 

08157 Daroca 632.934 4552.995 41.1 1.4 781 

08160 Zaragoza 665.120 4614.749 41.7 1.0 258 

08171 Lérida 802.741 4613.677 41.6 -0.6 199 
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08175 Reus 849.685 4563.863 41.1 -1.2 76 

08181 Barcelona 

(Aeropuerto) 

924.375 4582.687 41.3 -2.1 6 

08184 Gerona 978.438 4654.863 41.9 -2.8 129 

08202 Salamanca 289.568 4536.295 40.9 5.5 795 

08210 Ávila 356.264 4501.372 40.6 4.7 1143 

08213 Segovia 406.010 4533.885 40.9 4.1 1015 

08215 Navacerrada 414.212 4515.281 40.8 4.0 1888 

08221 Madrid 

(Barajas) 

453.359 4477.927 40.4 3.5 582 

08223 Madrid 

(Cuatrovientos) 

433.506 4470.676 40.4 3.8 687 

08224 Madrid (Getafe) 439.091 4461.378 40.3 3.7 617 

08231 Cuenca 573.910 4435.592 40.1 2.1 956 

08233 Calamocha 643.269 4525.425 40.9 1.3 933 

08238 Tortosa 795.209 4524.381 40.8 -0.5 50 

08261 Cáceres 213.222 4373.945 39.5 6.3 405 

08272 Toledo 410.215 4415.411 39.9 4.0 516 

08280 Albacete 599.656 4311.929 38.9 1.8 704 

08284 Valencia 

(Aeropuerto) 

717.837 4375.403 39.5 0.5 62 

08285 Valencia  725.057 4373.758 39.5 0.4 11 

08286 Castellón 750.601 4426.404 39.9 0.1 35 

08306 Palma de 

Mallorca 

992.771 4393.615 39.5 -2.7 8 

08314 Mahón 1119.106 4436.299 39.8 -4.2 82 

08330 Badajoz 168.898 4310.830 38.9 6.8 192 

08335 Hinojosa del 

Duque 

315.455 4265.337 38.5 5.1 540 

08348 Ciudad Real 420.601 4315.399 38.9 3.9 629 

08373 Ibiza 880.368 4311.193 38.9 -1.4 12 

08383 Huelva 152.719 4133.568 37.3 6.9 20 

08391 Sevilla 243.343 4145.112 37.4 5.9 31 

08397 Morón de la 

Frontera 

267.605 4114.785 37.1 5.6 88 
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08410 Córdoba 338.696 4190.825 37.8 4.8 92 

08417 Jaén 429.552 4182.146 37.8 3.8 580 

08419 Granada 430.466 4115.565 37.2 3.8 570 

08429 Murcia 

(Alcantarilla) 

655.226 4201.809 37.9 1.2 75 

08430 Murcia 660.975 4207.470 38.0 1.2 62 

08431 Castillo 

Galeras 

676.600 4161.535 37.5 1.0 217 

08433 Murcia (San 

Javier) 

693.741 4184.124 37.8 0.8 3 

08451 Jerez de la 

Frontera 

226.199 4071.592 36.7 6.1 30 

08458 Tarifa 265.632 3987.139 36.0 5.6 37 

08482 Málaga 367.434 4058.986 36.7 4.5 7 

08487 Almería 554.978 4078.476 36.8 2.4 21 

 

Tabla 5.2. Estaciones sinópticas del dominio peninsular. 

 

 El tratamiento del volumen de toda esta información fue también dificultoso y 

complejo. Al elevado número de estaciones a tratar se le sumó el hecho de que la 

información sinóptica de cada una de ellas fue suministrada con un cifrado diferente al 

tratado en el capítulo anterior. Esto supuso la realización de un nuevo programa de 

descodificación que pudiera tratar de forma simultánea al conjunto de las 69 estaciones 

del territorio nacional con una nueva clave de cifrado. 

 

5.1.3 Datos de topografía 

 

 Para configurar los datos de topografía se ha realizado un tratamiento de la 

información sobre la elevación del terreno proporcionada por el Centro Nacional de 

Información Geográfica  (CNIG) perteneciente al Instituto Geográfico Nacional a partir 

de un modelo digital, tal y como se hizo para los datos del dominio del capítulo anterior 

pero extendiendo el tratamiento a toda la península Ibérica, norte de Africa y sur de 

Francia. Los datos originales de partida venían en coordenadas geográficas (latitud y 

longitud) e incluían un dominio mayor al que se había seleccionado para las 
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simulaciones peninsulares. El tratamiento de esta información fue realizado en varias 

etapas. En primer lugar, se preparó un programa para seleccionar el dominio a simular 

conocidas las esquinas inferior izquierda y superior derecha de dicho dominio. El 

fichero de datos resultante en el que la elevación del terreno venía dada en función de la 

latitud y longitud, fue transformado a coordenadas UTM, para ser preparado 

posteriormente, en formato de malla regular de 25x25 km, que es la resolución con la 

que han sido realizadas las simulaciones. La figura 5.3 muestra la topografía del 

dominio utilizado. 

 

 

 
Fig. 5.2. Ubicación de las estaciones del INM. 
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5.1.4 Usos de suelo 

 

 Debido a la inexistencia de información de usos de suelo para todos los países 

que formaban parte del dominio elegido, el tratamiento de los datos tuvo que ser 

realizado de forma independiente para España, sur de Francia y norte del continente 

africano, para luego ser solapado hasta completar el dominio completo.  

  

Los usos de suelo de España fueron obtenidos a partir de la información 

CORINE proporcionada por el CNIG con una resolución de 5x5 km. Para la 

preparación de los datos requeridos por el modelo, se adecuaron los datos originales a la 

resolución de 25x25 km, considerando la frecuencia máxima como factor determinante 

del uso final de las celdas definidas para estas simulaciones. La información CORINE 

fue adaptada a las categorías de los usos utilizada por el modelo CALMET ya 

especificadas en la tabla 4.2 del capítulo anterior. 

 

 Para la elaboración de los usos de suelo de Portugal, realizada por el Grupo de 

Informática del CIEMAT, se utilizó la información suministrada por el Sistema 

Nacional de Información Geográfica de este país (SNIG) en formato digital y que se 

encuentra disponible en la dirección de Internet siguiente:  

 

http://snig.cnig.pt 

 

En dicha página, se proporcionaba la cartografía de usos del suelo de Portugal 

(CORINE Land Cover), estructurada en 53 hojas, con una escala de 1:100.000 para el 

sistema de proyección BONNE. La figura 5.4 muestra el fichero original de partida en 

el que las hojas presentaban un formato dxf para MSDOS (formato de intercambio de 

AutoCad). Así mismo, la leyenda relativa a la cubierta del suelo de la base de datos 

CORINE tenía una aproximación de cuatro dígitos, y estaba estructurada en los cinco 

grupos siguientes: 

 

a) Territorios artificiales: urbano, industrial, infraestructuras, parques… 

b) Áreas agrícolas: cultivos anuales, permanentes, pastos… 

c) Bosques y medios seminaturales: frondosas, coníferas, arbustos… 

d) Medios acuáticos: zonas húmedas continentales y marítimas. 
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e) Superficies con agua: lagos, lagunas litorales, estuarios… 

 

 

Fig. 5.4. Usos de suelo de Portugal originales. 

 

Dicha información tuvo que ser de nuevo adaptada a las categorías de usos del 

modelo CALMET (tabla 4.2).  

 

Usos de suelo de Portugal (datos originales)
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Para abordar la información de los ficheros dxf con la leyenda de CORINE fue 

necesario convertir estos ficheros a formato cobertura de ArcInfo. Una vez realizada 

esta transformación, se adjudicaron los códigos CORINE, que se encontraban en los 

ficheros, como textos sobre un conjunto de líneas que delimitaban las distintas 

categorías. Para ello, se procedió a generar los polígonos de usos del suelo para, de esta 

forma, superponer posteriormente los códigos. Una vez obtenidas las 53 coberturas con 

polígonos de usos del suelo, se elaboró una tabla de asignación entre el código CORINE 

y las categorías de usos del CALMET. Se añadió este campo a las coberturas y se 

procedió, de esta forma, a unir las 53 hojas. Una vez unidas, se realizó una 

generalización cartográfica consistente en la disolución de polígonos adyacentes. 

 

Esta nueva cobertura en formato vectorial incorporaba todos los polígonos de 

usos de suelo de Portugal según el código CALMET. No obstante, todavía conservaba 

los parámetros de la proyección original tal y como se explicaba anteriormente. Para 

modificar ésta (de forma que el resultado se pudiese combinar con los datos de España) 

se procedió a realizar una transformación afín con el huso 30 de la proyección UTM. 

 

Una vez que se obtuvo el nuevo documento, se procedió a convertirlo a una 

cuadrícula de 25x25 km. Para ello, se utilizó la conversión que realiza ArcInfo entre 

coberturas vectoriales de polígonos a celdas en dos pasos, para conservar al máximo los 

valores dominantes en cada celda de la matriz. Así, en primer lugar, se convirtieron los 

polígonos a celdas de 1 km y posteriormente se re-dimensionó la matriz a 25x25 km. 

 

Finalmente, se exportó esta información a un fichero ASCII y, en ArcView, se 

procedió a exportar la malla de 25x25 km a ficheros gráficos estándar. Los datos finales 

pasaron de tener una resolución de 1/100.000 a 1/25.000.000. 

 

La realización de esta tarea tuvo algunos inconvenientes relativos a la definición 

de las relaciones entre los usos CORINE y los de CALMET, ya que algunos de ellos 

eran difícilmente asignables (sobre todo en zonas heterogéneas). Por otra parte, fue 

necesario realizar con cuidado la unión de las diferentes hojas para evitar 

inconsistencias en los bordes de las mismas. El resultado del tratamiento descrito 

anteriormente se muestra en la figura 5.5. 
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Fig. 5.5. Usos de suelo de Portugal incluidos en CALMET. 

 

Ante la inexistencia de información pública sobre los usos de suelo del norte de 

Africa y sur de Francia, éstos fueron obtenidos a través de una relación sencilla entre la 

topografía y las categorías de usos del modelo CALMET.  

 

Una vez preparada toda la información de los usos de suelo de todo el dominio 

de las simulaciones, se procedió a solapar la información de los países incluidos para 

preparar el fichero de datos que alimenta al modelo. Los usos de suelo resultantes 

vienen representados en la figura 5.6.  

Usos de suelo de Portugal (datos finales)
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Fig. 5.6. Usos de suelo del dominio peninsular. 

 

Debido al proceso de suavizado que se produce al considerar los usos de suelo 

de frecuencia máxima en celdas de 25x25 km, el número de categorías para estas 

simulaciones es inferior respecto de las realizadas en el capítulo anterior, en el que la 

resolución considerada permitía distinguir todas las categorías de usos del modelo.  

 

5.2 DESCRIPCIÓN DE LAS SIMULACIONES 

 

 Las simulaciones peninsulares que se presentan en este capítulo se realizaron 

para un dominio cuyas coordenadas en kilómetros UTM fueron para la esquina SW del 

mismo de (-121.0, 3917.0) y para la esquina NE de (1129.0,4942.0). 

 

 Por otra parte dichas simulaciones han sido realizadas considerando la nueva 

versión desarrollada del modelo CALMET, adaptada a la parametrización del periodo 

de crecimiento descrita en el capítulo anterior. 

 

Este dominio comprende un área de 1250x1025 km2con una resolución de 25x25 

km, como ya se ha comentado anteriormente. Dicho dominio estaba formado por 50 
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celdas en la dirección oeste-este y 41 en la norte-sur, e incluía toda la península Ibérica, 

sur de Francia y norte del continente africano.  

 

 Los días simulados por el modelo CALMET para los dos escenarios 

meteorológicos vienen resumidos en la tabla siguiente: 

 

TIPO AÑO MES DIAS SIMULADOS 

II 92 Julio 14,15,16 

V 92 Noviembre 20,21,22,23,24,25 

 

Tabla 5.3. Días de las simulaciones para el dominio peninsular. 

 

La información obtenida a partir de las simulaciones del modelo está formada 

por las isolíneas de capa de mezcla para todo el territorio nacional y resto de los países 

incluidos en el dominio. 

 

Debido a que para este caso las aplicaciones del modelo incluyen superficies 

marinas, es necesario completar la información de entrada, con observaciones de la 

diferencia de temperatura aire-mar, temperatura del aire, humedad relativa y un valor de 

la capa de mezcla sobre el agua. Se han simulado 3 estaciones sobre las superficies 

marinas: en el mar Mediterráneo, mar Cantábrico y océano Atlántico. En cada una de 

ellas se ha incluido información de las variables anteriores proporcionada por el 

Instituto Oceanográfico español, estableciéndose un valor por defecto de capa de mezcla 

de 150 m.  

 

5.3 RESULTADOS DEL MODELO 

 

 Las simulaciones peninsulares realizadas para los dos tipos de situaciones 

meteorológicas elegidas (baja térmica y anticiclón peninsular) se presentan a 

continuación para toda la  península como isolíneas de capa de mezcla y como cortes 

verticales meridional y zonal por la celda en la que se encuentra Villanueva de la 

Cañada.  
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Las comparaciones realizadas entre las simulaciones mesoescalares mostradas 

en el capítulo anterior, y las peninsulares del presente capítulo han de tener presente el 

diferente grado de resolución utilizado para ambos resultados (5x5 km y 25x25 km, 

respectivamente). 

 

5.3.1 Simulaciones peninsulares en condiciones de baja térmica 
 
 El desarrollo de la baja térmica está estrechamente ligado al intenso 

calentamiento de los suelos y al contraste de dicho calentamiento con el entorno marino 

de nuestra  península. El hecho de que la depresión térmica sea un sistema mesoescalar, 

implica que los mapas sinópticos diarios no sean los más adecuados para su análisis, 

siendo necesaria la elaboración de mapas en superficie de mayor resolución isobárica 

para poder apreciar la situación del centro de la baja y las zonas de máximo gradiente de 

presión. La característica más común de todas las bajas térmicas que se forman en el 

planeta es la tendencia a localizar su centro sobre los suelos más áridos lo que explica 

que en la península se forme preferentemente sobre la meseta sur, y que en ocasiones 

aparezca un segundo centro de baja presión más pequeño sobre la zona de Los 

Monegros en el valle del Ebro (Portela, 1994).  

 

 La enorme inhomogeneidad de nuestros suelos y la compleja topografía de la 

península tendrá unas importantes repercusiones en los valores de la altura de la capa de 

mezcla que en estas condiciones se desarrolle. La extrapolación de los resultados 

obtenidos en el capítulo anterior para la cuenca de Madrid (Fig. 4.7) a toda la península, 

permite suponer variaciones en el espesor de este estrato en función del tipo y elevación 

del suelo sobre el que se forme. La figura 5.7 muestra los resultados de las simulaciones 

para toda la península a las 10 y 12 UTC sobre los valores de topografía. 

 

 Los resultados presentados en la figura 5.7 muestran a las 10 UTC estratos de 

capa límite que no superan los 1800 m en todo el dominio. Cabe destacar, sin embargo, 

la diferente distribución espacial de los valores de capa de mezcla, de forma que, para la 

misma situación meteorológica el modelo reproduce valores inferiores a los 200 m en 

una franja que comprende Galicia, la coordillera cantábrica y los Pirineos, mientras que 

sobre la meseta norte y sur, la zona de Los Monegros y Extremadura, los valores a esas 

horas son considerablemente superiores, entre los 1000 y 1500 m. Estas diferencias 
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ponen de manifiesto la compleja estructura espacial de la capa límite y demuestra la 

imposibilidad de realizar extrapolaciones sobre los resultados obtenidos en una 

determinada zona al resto del dominio peninsular.  

 

Fig. 5.7. Resultados peninsulares sobre la altura de la capa límite para el Tipo II. 

 

 Los resultados simulados por CALMET para este mismo día a las 12 UTC (Fig. 

5.7), muestran el crecimiento de la capa límite en todo el dominio a excepción de la 

franja norte de la península, que mantiene valores por debajo de los 400 m. Existen tres 

aspectos interesantes a destacar a la vista de estos resultados. En primer lugar, el modelo 

reproduce para la zona centro (área de Madrid) unos valores de capa límite del orden de 

los 1200 m, considerablemente inferiores a los alcanzados en la meseta norte, 

Extremadura, valle del Ebro hasta la ladera sur de los Pirineos y al sureste de Castilla-

La Mancha, en donde se alcanzan estratos de mezcla del orden de los 2800 m. Este 

resultado conduce a pensar que el crecimiento de la capa de mezcla para las condiciones 

de baja térmica puede ser superior al que experimentalmente se ha estudiado en la 

cuenca de Madrid a pesar de tener presente que estos resultados están condicionados por 

la disminución en el grado de resolución de las simulaciones peninsulares comparadas 

con las anteriores.  
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 En segundo lugar, los resultados obtenidos están en concordancia con los usos 

de suelo que en el modelo han sido definidos (Fig. 5.6), de forma que puede 

comprobarse cómo los mayores valores de capa de mezcla se alcanzan en las zonas en 

las que el uso predominante fue definido con la categoría de secano, frente a aquellos en 

los que los usos estaban más relacionados con categorías de vegetación y bosques. Esto 

significa que la correcta definición de las categorías de usos de suelo es un factor 

importante por su relación con los resultados simulados de la altura de la capa límite.  

 

 En tercer lugar, los resultados del modelo en la franja costera son coherentes con 

las investigaciones realizadas en estos entornos, en los que se desarrollan estratos de 

mezcla más pequeños que los que se producen en las regiones interiores debido a la 

interacción entre la capa límite y la capa interna marina (Kondo y Gambo, 1979; Steyn 

y Oke, 1982; Hsu, 1983; Lieman y Alpert, 1992). La evolución temporal y espacial 

tierra adentro de la capa de mezcla costera está muy condicionada por el desarrollo de la 

brisa (Berman et al., 1999), fenómeno que no puede ser analizado en este contexto 

debido a la resolución  utilizada en las simulaciones peninsulares. 

 

En cualquier caso, estos resultados confirman que la altura de la capa de mezcla 

en terrenos de topografía compleja está fuertemente influenciada por las circulaciones 

mesoescalares y su interacción con el forzamiento sinóptico así como por los flujos de 

calor y la estabilidad térmica de la atmósfera.  

 

5.3.2 Simulaciones peninsulares en condiciones anticiclónicas 

 

 Las simulaciones realizadas en este apartado corresponden a la situación 

anticiclónica peninsular representada por el Tipo V en el capítulo anterior y vienen 

recogidas en la figura 5.8. Los resultados confirman la homogeneidad de los valores de 

capa de mezcla para todo el dominio a las 10 UTC cuando las condiciones 

meteorológicas vienen determinadas por este tipo de anticiclones persistentes. Los 

máximos simulados oscilan entre los 400 y 600 m, excepto en una pequeña área cercana 

a la coordillera cantábrica en la que se alcanzan valores próximos a los 1000 m. Esta 

diferencia se debe a que el sondeo de temperatura de la estación más cercana a esta zona 

(estación de radiosondeos en Santander) no presenta la fuerte inversión de subsidencia 

que para las demás de las estaciones reflejaban los radiosondeos. Esta diferencia 
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permite aumentar la capa de mezcla por encima de los valores encontrados en el resto 

del dominio peninsular.  

  

A las 12 UTC (Fig. 5.8), los resultados del modelo son similares a los obtenidos 

en el dominio mesoescalar en el centro de la península (Fig 4.13), en donde se siguen 

obteniendo estratos de mezcla por debajo de los 600 m. Destaca una amplia región en la 

que los valores siguen manteniéndose en estratos de reducido espesor (por debajo de los 

400 m) en Galicia y dos tercios de Portugal, así como también al noreste del Sistema 

Central. Estos resultados confirman la escasa penetración vertical de la capa límite para 

este tipo de condiciones meteorológicas.  

 

Es importante destacar, en cualquier caso, que a pesar de que existe una mayor 

homogeneización de los resultados en esta situación comparada con la anterior, la 

estructura de la capa de mezcla presenta fuertes contrastes espaciales, como queda de 

manifiesto en las simulaciones presentadas.  

 

 

Fig. 5.8. Resultados peninsulares sobre la altura de la capa límite para el Tipo V. 
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5.3.3 Cortes verticales meridianos y zonales de la capa de mezcla 

 

 Las simulaciones realizadas para toda la península permiten realizar unos cortes 

verticales, similares a los realizados para el capítulo anterior, por la celda más cercana a 

Villanueva de la Cañada, en la dirección norte-sur y en la dirección este-oeste. Los 

resultados se muestran en la figura 5.9 para los primeros días de las simulaciones 

realizadas.  

 

 El corte vertical en la dirección norte-sur del día 14 de julio de 1992 muestra el 

crecimiento de la capa de mezcla para toda la península en condiciones de baja térmica. 

Los resultados confirman la penetración vertical de las células convectivas 

desarrolladas, así como el rápido ritmo de crecimiento que en esta situación se 

manifiesta. Destacan en esta figura unos estratos de mezcla del orden de unos 800 m 

más altos al norte del Sistema Central comparados con los del resto del dominio, 

resultado discutido en al apartado anterior, y que confirma que el modelo reproduce 

para algunas zonas de la península estratos de mezcla superiores a los registrados en la 

cuenca de Madrid. La importancia de este resultado reside en el hecho de poder 

considerar un crecimiento de mezcla más rápido y más profundo que el detectado en la 

zona centro de la península Ibérica dependiendo de la región en la que estas células se 

desarrollen en condiciones de intensa convección. Una explicación a este 

comportamiento puede deberse al considerar que la penetración de estas células 

depende de las características térmicas de la atmósfera, de forma que cuanto mayor sea 

el contraste térmico, mayor será la flotabilidad de dichas células y mayor será su 

alcance vertical. Esta podría ser la razón de que, a igualdad de las restantes condiciones, 

la capa de mezcla sea más elevada hacia el norte del dominio, comparada con los 

resultados en el sur. Por otra parte, este corte meridiano del día 14 de julio muestra la 

simetría de la columna de aire recalentada sobre la península con una clara disminución 

de los valores de capa de mezcla cerca de las costas. La resolución con la que se han 

realizado las simulaciones tan solo permite apreciar el crecimiento de la capa de mezcla 

tierra adentro pero no su vinculación con la capa límite interna, desarrollada en 

condiciones de brisa como las que tienen lugar en épocas estivales, como se había 

adelantado en el apartado anterior.  
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 Respecto del corte zonal del día 14 de julio, los resultados muestran los estratos 

de mezcla en la dirección oeste-este y el crecimiento de este estrato dependiendo de la 

topografía. Destacan claramente los elevados valores de mezcla sobre los dos últimos 

picos topográficos que representan el Sistema Ibérico. La capa de mezcla desarrollada 

sobre esa zona alcanza valores de unos 2400 m a las 12 UTC, lo indica de nuevo, que la 

velocidad de crecimiento de la capa de mezcla depende del tipo de superficie sobre la 

que se desarrolle. 

 

 

Fig. 5.9. Cortes verticales meridiano y zonal de la península Ibérica. 
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Respecto de los resultados del día 20 de noviembre, la figura 5.9 muestra, en el 

corte meridiano, la diferente penetración vertical de la actividad turbulenta de la 

atmósfera cuando las condiciones están asociadas a anticiclones persistentes 

peninsulares. Destaca en dicha figura una simetría inversa a la de la baja térmica para el 

mismo corte meridiano, es decir, valores más altos en el sur y norte peninsular respecto 

de los estratos alcanzados en las zonas interiores, en las que la capa de mezcla se 

encuentra por debajo de los 800 m a las 12 UTC. Los valores más altos de capa límite 

en el norte peninsular podrían estar relacionados con la influencia que, para esa zona, 

tiene la presencia del borde de un frente frío asociado a una depresión próxima a las 

Islas Británicas. Para estas zonas, los valores más altos se encuentran sobre los 1600 m. 

Los valores del sur, pueden corresponder a la elevación de la capa límite por efecto 

topográfico del Sistema Bético y Penibético. 

 

 El corte zonal para ese mismo día demuestra la escasa penetración de los estratos 

de mezcla en estas condiciones. El crecimiento horario es reducido y las líneas que 

representan la penetración de la actividad turbulenta de la atmósfera en estas 

condiciones siguen fielmente las características topográficas de la superficie sobre la 

que se desarrolla, como si fueran líneas de corriente. Los resultados demuestran que las 

diferencias en los valores de la capa de mezcla en la dirección sur-norte son más 

acusados que los que se encuentran en la dirección oeste-este para estas condiciones, 

debido a la predisposición de estos anticiclones a centrarse preferentemente en la mitad 

sur de la península Ibérica.  

 

5.4 RESUMEN Y CONCLUSIONES 

 

 Los resultados sobre el comportamiento de la altura de la capa de mezcla a 

escala peninsular mediante la aplicación del modelo CALMET mejorado, conducen a 

las siguientes conclusiones: 

 

1. La influencia sinóptica en la evolución de la altura de la capa de mezcla se traduce 

en resultados enormemente diferentes según las zonas geográficas de nuestro país 

debido a su topografía compleja y a la diferencia entre los usos de suelo. 
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2. El espesor de capa límite simulado con el modelo meteorológico CALMET muestra 

una alta sensibilidad de este parámetro a la estructura térmica vertical de la 

atmósfera dada por los sondeos termodinámicos y también a la definición de las 

categorías de los usos de suelo, de forma que estos dos parámetros de entrada han de 

ser cuidadosamente elaborados cuando se realizan simulaciones con este código. 

 

3. El modelo ofrece resultados satisfactorios y coherentes sobre este parámetro a escala 

peninsular con las características de las situaciones meteorológicas analizadas. 

Dichas situaciones comprenden dos estados extremos de evolución de la capa límite 

y han demostrado que no pueden realizarse extrapolaciones espaciales sobre el 

comportamiento de dicha capa debido a la diversidad geográfica de nuestro país. 

 

4. Los cortes verticales meridiano y zonal muestran una intensa penetración vertical de 

las células convectivas desarrolladas en la situación de baja térmica, mayor a 

medida que nos alejamos de las zonas costeras.  

 

5. La escasa mezcla turbulenta de la situación anticiclónica peninsular y el débil 

crecimiento temporal del espesor de capa límite es coherente con la estabilidad que 

caracteriza dicha situación, tal y como ha podido comprobarse en los cortes 

verticales. Tanto en esta situación como en la anterior, las diferencias entre distintas 

zonas peninsulares respecto del valor de capa límite son muy acusadas. 
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CAPITULO 6  

CONCLUSIONES GENERALES Y FUTURAS LÍNEAS DE INVESTIGACIÓN 

 

6.1 Conclusiones generales 

 

 Esta memoria ha estado dedicada al estudio de la capa de mezcla atmosférica, 

concretamente, a la investigación de cómo evoluciona a lo largo del día el espesor de 

esta capa dependiendo del marco sinóptico en el que se desarrolla. Los escenarios 

meteorológicos analizados han sido los siguientes: (I) Depresión en las Islas Británicas, 

(II) Baja térmica peninsular, (III) Anticiclón europeo, (IV) Invasión de masas de aire 

frío en altura y (V) Anticiclón peninsular, situaciones que representan algunas de las 

más frecuentes y típicas en la climatología sinóptica en la península Ibérica.  

 

 El estudio presentado ha abarcado la vía experimental y el campo teórico. La 

primera vía ha permitido establecer una base de conocimiento sobre la evolución diurna 

del espesor de la capa de mezcla en función del estudio y análisis de los resultados 

experimentales. El terreno teórico, con el que se ha intentado reproducir lo que 

experimentalmente ha sido encontrado, ha sido discutido, analizado y mejorado en el 

contexto del modelo meteorológico CALMET perteneciente a la Agencia de Protección 

Medioambiental (EPA) de los EE.UU. 

  

La consecución de los objetivos que se plantearon y que han ido describiéndose 

en los capítulos anteriores de esta memoria, ha dado como resultado las siguientes 

conclusiones generales: 

 

1. La altura de la capa de mezcla evoluciona a lo largo del día siguiendo un 

comportamiento ondulatorio asimétrico. Dicho comportamiento es más acusado 

cuando las condiciones dominantes en su desarrollo vienen gobernadas por aspectos 

convectivos frente a los mecánicos. 

 

2. Las condiciones sinópticas dominantes determinan el ritmo y duración de su 

desarrollo a lo largo del día, así como el alcance máximo vertical. 
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3. En todas las situaciones meteorológicas analizadas, se han encontrado resultados 

satisfactorios en los ajustes experimentales a partir de un modelo de regresión 

polinómico de tercer grado, configurándose este modelo, como una propuesta que 

permite obtener una evolución completa de este parámetro sin discontinuidades a lo 

largo del día relacionadas con los periodos de transición día-noche. 

 

4. El estudio experimental del periodo de crecimiento de espesor de mezcla ha 

permitido comprobar la tendencia cercana a la linealidad en los casos estudiados, 

excepto cuando las condiciones meteorológicas vienen representadas por una baja 

térmica, en la que la tendencia es cercana al cuadrado de la variable tiempo. 

 

5. La parametrización de la evolución diurna de la altura de la capa  límite en función 

de las expresiones de la teoría de semejanza adaptadas en el modelo meteorológico 

CALMET, ofrece resultados satisfactorios tanto en la forma de dicha evolución 

como en la escala temporal de su desarrollo. Existen, sin embargo, 

sobreestimaciones en los primeros valores diurnos en todas las situaciones 

analizadas y una subestimación del máximo de mezcla en condiciones de baja 

térmica. 

 

6. La comparación de los resultados del modelo con las medidas experimentales ha 

permitido desarrollar una aproximación teórica para el periodo de crecimiento de la 

capa de mezcla que ha mejorado los resultados simulados por el modelo CALMET, 

disminuyendo las sobreestimaciones encontradas y reproduciendo acertadamente el 

valor máximo del estrato de mezcla en condiciones fuertemente convectivas como 

las de la baja térmica peninsular.  

 

7. Los resultados simulados para el dominio mesoescalar muestran la influencia que la 

topografía tiene en los valores de la capa de mezcla, presentando un débil 

crecimiento y una menor penetración vertical en las zonas montañosas del dominio. 

 

8. La estructura vertical representada en los cortes meridianos a mesoescala ha 

mostrado el diferente ritmo de crecimiento de la altura de la capa de mezcla en 

función de la topografía y de las condiciones meteorológicas analizadas. Dicho 

crecimiento es más acusado en condiciones en las que dominan los aspectos 
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convectivos  como el de la baja térmica y el anticiclón europeo, y considerablemente 

menor bajo la influencia de condiciones más cercanas a las características mecánicas 

como las de la depresión en las Islas Británicas o en condiciones de invasión de 

masas de aire frío en altura. Destaca también el débil crecimiento y alcance vertical 

de la situación episódica representada por el anticiclón peninsular. 

 

9. Los primeros resultados a escala peninsular de altura de capa de mezcla han 

permitido evaluar las diferentes características de este parámetro en función de la 

zona geográfica en la que se desarrolla. La inhomogeneidad de nuestras 

particularidades peninsulares, confirma la imposibilidad de realizar extrapolaciones 

sobre el comportamiento del espesor de este estrato para diferentes regiones. 

 

10. Los cortes verticales meridiano y zonal a escala peninsular han permitido evaluar el 

diferente alcance vertical y ritmo de crecimiento de la capa de mezcla en dos 

condiciones de extremo grado de inestabilidad: el que acompaña a las fuertes células 

convectivas de la baja térmica y el asociado a la débil penetración vertical de las 

condiciones episódicas invernales representadas por el anticiclón peninsular.  

 

Todos estos resultados sobre el conocimiento del espesor de capa límite y su 

evolución a lo largo del día configuran un interesante campo de discusión científica por 

sus importantes repercusiones en los estudios de calidad del aire, en los modelos de 

dispersión y en las predicciones de concentración de contaminantes atmosféricos que 

sufren transformaciones, se transportan y depositan en el seno de la capa límite.  

 

6.2 Futuras líneas de investigación 

 

 A lo largo de esta memoria se ha intentado resolver algunas cuestiones 

fundamentales sobre el comportamiento de la altura de la capa límite desde dos 

perspectivas distintas. La primera ha estado enfocada a analizar la influencia sinóptica 

en los estratos de mezcla, lo que ha podido ser estudiado en profundidad para cinco 

tipos de situación meteorológica. La segunda ha estado orientada a analizar la 

dependencia temporal y el alcance de este estrato a lo largo del día. A medida que se iba 

dando respuesta a todos estos aspectos surgían nuevos interrogantes que precisarían 

disponer del marco de investigación adecuado para poder ser estudiados en profundidad. 
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Estas cuestiones que han surgido a lo largo de este trabajo hacen referencia a los 

siguientes aspectos: 

 

I. Capa residual. 

 

Como ha podido comprobarse en esta memoria, la evolución diurna de la altura 

de la capa límite presenta dos fases de transición al amanecer y al atardecer. En 

estas dos etapas, el conocimiento de la estructura y características de la capa 

residual podría ofrecer alguna explicación a la caída brusca al final del día del 

espesor de la capa de mezcla como consecuencia del desequilibrio turbulento 

que en esta fase del día tiene lugar. La realización de sondeos meteorológicos en 

esta etapa sería de gran ayuda para analizar experimentalmente las características 

de la memoria turbulenta que se manifiesta en la capa límite. Los avances en este 

terreno permitirían mejorar los resultados sobre niveles de contaminación 

simulados con modelos de dispersión. 

 

Por otra parte, el aumento de la concentración de contaminantes, como el ozono, 

durante las primeras horas de la mañana encuentra muchas respuestas al 

considerar el proceso de fumigación que se produce al ponerse en contacto la 

capa residual enriquecida con este contaminante de días anteriores y las capas de 

aire más profundas (Plaza et al., 1997), lo que justifica el interés que despierta el 

estudio de dicha capa.  

 

II. Extrapolación de resultados. 

 

La definición y estudio de diferentes escenarios meteorológicos permitiría 

analizar la posibilidad de extrapolar los resultados obtenidos en la 

caracterización experimental a otras situaciones distintas de las analizadas en la 

presente memoria, para la cuenca de Madrid. En este sentido, la realización de 

campañas específicas junto con ejercicios de modelización permitiría ampliar los 

resultados presentados. 

 

Al mismo tiempo, la existencia de otros modelos de regresión polinómicos de 

tercer grado para otras situaciones abriría la posibilidad de estudiar la 
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interpretación teórica de los coeficientes del modelo encontrados 

experimentalmente. La dependencia del flujo de calor sensible con el tiempo en 

términos de una función sinusoidal podría ser el punto de partida para encontrar 

el modelo de regresión que describiera la evolución de la altura de la capa de 

mezcla a lo largo del día sin ninguna discontinuidad temporal.  

 

III. Evaluación de métodos experimentales. 

 

La evaluación de otros métodos instrumentales de cálculo de la altura de la capa 

de mezcla, con equipos como el sodar, lidar, etc., y de otros procedimientos 

indirectos en función de la medida del flujo de calor sensible y latente del suelo, 

el grado de humedad, etc., permitiría estudiar en detalle, la posibilidad de 

armonizar procedimientos instrumentales para calcular este parámetro. 

 

IV. Modificación de la parametrización del modelo. 

 

Las expresiones que han servido para describir la evolución de la capa de mezcla 

a lo largo del día podrían modificarse para incluir el efecto de entrada de aire 

cálido en la cima de dicha capa en función del número de Richardson, fenómeno 

que sin duda, podría mejorar los resultados que se han obtenido. Al mismo 

tiempo, la variación estacional de la razón de Bowen sería otra interesante 

aportación a la parametrización que utiliza el modelo, debido a las diferencias 

que este parámetro presenta a lo largo del año.  

 

V. Intercomparación de modelos meteorológicos y estudios de sensibilidad. 

 

La evaluación de la sensibilidad de distintos modelos de calidad del aire y 

meteorológicos a la altura de la capa de mezcla y los ejercicios de 

intercomparación de diferentes modelos meteorológicos (de pronóstico y 

diagnóstico) permitiría evaluar las diferentes parametrizaciones, los resultados 

sobre la evolución temporal, los datos iniciales y las hipótesis restrictivas que, 

como en el caso de EMEP, pueden presentar importantes repercusiones en las 

políticas nacionales de reducción de emisiones de contaminantes atmosféricos.  
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Foto 1. Lanzamiento de un globo libre en Villanueva de la Cañada. 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Foto 2. Sincronización de la señal de la sonda libre con el radioteodolito. 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Foto 3. Imagen del radioteodolito. 
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Foto 4. Preparación de un sondeo cautivo. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
Foto5. Ordenadores personales para la visualización y almacenamiento de la 

información recopilada en los sondeos libres y cautivos y sistema de adquisición de 
datos del sistema cautivo. 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
Foto 6. Imagen del globo cautivo y de la sonda meteorológica. 
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