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Anexo 1: Mountain Pressure Drag during PYREX



Nota: El trabajo presentadoc como memoria de tercer ciclo en 1la
UIR constaba de estas notas y la publicacidn a que habia dado
lugar el estudio sobre el drag. En esta versidén no se ha
reproducido el articulo en su totalidad (éste se encuentra
referenciado en la bibliografia), tan sdlo las figuras a las que
se hace referencia en el texto.



1. -Introduccién

El objeto de este trabajo, presentado como memoria de
investigacidn de tercer ciclo, es avanzar en el conocimiento de
los procesos fisicos que tienen lugar en las proximidades de una
cadena montafiosa como los Pirineos (que se ponen de manifiesto

a escalas meso- &« o meso- P atmosféricas), a partir de la

interpretacidn de los valores del drag (rozamiento debido a la
montafia) medidos durante la fase de campo del experimento franco-
espafiol PYREX (Bougeault y otros, 1990), llevada a cabo durante
los meses de Octubre y Noviembre de 1990.

El conocimiento conceptual de las interacciones entre el
flujo atmosférico y el relieve es fundamental para llegar a
entender y poder predecir ciertos fendmenos meteoroldgicos, tanto
desde el punto de vista de la prediccidn numérica, puesto que
afecta a la parametrizacidén de determinadas magnitudes fisicas,
como desde el punto de vista de la prediccidn operativa, hoy por
hoy, resultado de la interpretacidn vy adaptacidn subjetivas de
las salidas de los modelos numéricos a la meteorologia local.

Este estudio puede encuadrarse en los méds generales de la
influencia de la Orografia en la peculiar Meteorologia
Mediterranea y en el desencadenamiento de la Ciclogénesis
Mediterranea. Uno de los resultados del mismo ha sido la
publicacidén del articulo Mountain Pressure Drag during PYREX en
la revista Contributions to Atmospheric Physics, del cual se
adjunta una copia al final de la presente memoria.

En el siguiente apartado se analiza brevemente el problema
de la interaccidn entre el flujo atmosférico y la montafia,
tratando las magnitudes que aparecen involucradas en el balance
de momento de &gquel y, en particular, el drag de presidn, obkjeto
del presente estudio. A continuacidén, en el punto tercero, se
introduce y comenta el tratamiento tedrico que ha recibido dicho
problema en el marco de la teoria lineal (Smith, 1980), como
primera aproximacidn, haciendo un breve repaso a otras teorias.
El cuarto capitulo estd dedicado a los resultados experimentales
obtenidos en el mencionado experimento PYREX, explicédndose la
configuracidn experimental y el método utilizado para el cdlculo
del drag. Se consideran las caracteristicas que presentd el flujo
durante el experimento en el punto gquinto, interpretando éstas
en base a la teoria lineal observando sus limitaciones en el caso
de los Pirineos, pasando, en el punto seis al célculo del drag
hidrostdtico. En el siguiente punto se considera una pequefia
discusidén de las hipbtesis de la teoria lineal, dedicando el
punto octavo a comentar las estructuras horizontales a que da
lugar la interposicidén de 1la montafia. Cierra el trabajo el
apartado de conclusiones y la bibliografia consultada.



2.- Introduccion tedrica: Planteamiento del problema

Fisicamente, la presencia de una montafla juega un
importante papel en el Dbalance de momento del flujo medio
atmosférico. Diné&micamente, dicha presencia se traduce en una
transferencia de momento, por parte del flujo hacia aquélla, en
un intento de vencer la resistencia que opone el relieve al paso
de dicho flujo. Esta fuerza de rozamiento o "drag" se manifiesta
en superficie por un gradiente horizontal de presidn opuesto al
flujo. Son componentes dinédmicas del "drag" la generacidn de
ondas gravitatorias ("wave drag") o la produccidén de turbulencia
("form drag"), afectando al balance de momento a escala sindptica
(Hoinka y otros, 1991). Contribuyen también factores de tipo
térmico.

A modo de ilustracidn, los fendmenos que se producen en la
mesoescala cuando una montafla es alcanzada por el flujo, gquedan
representados en la figura 1. Los rasgos més sobresgsalientes son
(Bougeault y otros, 1990):

1) Formacidén de una zona de blogueo, aguas arriba de 1la
montafia. En esta regidén, la velocidad del viento es débil. Lo que
es mas importante, el perfil efectivo de la montafla a gran escala
dependerd de la extensidn de esta zona de blogqueo, y por tanto,
influird directamente en el balance de momento y energia, y en
su transferencia hacila capas altas troposféricas.

2) Aguas arriba de la zona de blogueo, el flujo, a niveles
troposféricos bajos, se bifurca en dos brazos que bordean la
montafia. La posicidn horizontal de la linea de corriente gue se
divide,varia con la escala.

3) En los bordes laterales de la montafla se desencadena un
flujo con gran curvatura en bajos niveles, dando lugar a un
viento con fuerte cizalladura vertical.

4) Dependiendo de 1la estabilidad vertical de 1la masa
incidente, dicho flujo de nivel bajo es fuertemente acelerado,
dando lugar a un viento local. Hay un fuerte desacoplamiento de
la capa baja respecto de los niveles altos de la troposfera,
produciéndcse un importante intercambio de momento @ por
turbulencia a través de la inversidn gue separa altos y bajos
niveles.

5) E1 flujo eg acelerado sobre la cresta de la montafia.
Aparece fuerte turbulencia. La velocidad méxima del viento
depende de la rugosidad.

6) En la parte central de la montafia se generan ondas
gravitatorias (ondas de montafia), fundamentales en la
transferencia de momento, pudiendo producirse fendmenos de rotura
de la onda, dando lugar a fuerte turbulencia y a vientos fuertes
de pendiente.
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7) Finalmente, inmediatamente aguas abajo de la montaifia,
aparece una zona de abrigo, con vientos débiles.

En este estudio haremos referencia a la zona de bloqueo vy,
de manera tangencial, a los vientos fuertes que se generan
alrededor de la montafia (fendmenos gque se dan en los niveles
bajog), centradndonos en la magnitud fisica representativa de este
tipo de fendmenos, el drag de presidn, medible directamente con
los valores de la presidn y los datos orogréficos.

Matemdticamente, el intercambioc de momento queda reflejado
considerando la ecuacidén del momento =zonal (que supondremos
orientado segln el eje X). Por razones practicas y, como més
adelante justificaremosg, dadas las peculiares caracteristicas
fisicas y geogradficas de una cadena como los Pirineos, el
razonamiento es valido si se considera una sola dimensidn
horizontal. Podemos escribir la ecuacidén del momento como:

3{pu) d(pu?) _d(puv) _Jd(puw) _0dp

ot ox oy dz ox

+pfv (1)

Con el fin de realizar el balance de momento en una caja
3-D que incluya la montafia (Bougeault vy otros, 1990),
introducimos los operadores promediado, vertical y horizontal,
de la forma



[1=[" dz TT=[_ dxdy (2)

h(x,y)

entre el suelo, a una altura h(x,y), y un nivel arbitrario z;, y
extendido a toda la superficie de la caja xy, respectivamente.
Realizando las integraciones indicadas se obtiene la expresiédn

-olou] Ileuv] grrz,y wpmethy -2BL WG —p(h)

dlpul _
ot ox oy

(a) (b) (c) (d) (e) (£)

ox

El significado de cada uno de los términos es el siguiente:
(a) representa la adveccidén de momento a través de las paredes

laterales de la caja, (b) el flujo de momento a través de la
pared superior de la misma, (c) el flujo en la parte inferior (en
principio, flujo turbulento), (d) el gradiente de presidn medio,

(e) la fuerza de Coriolis y (f) el drag de presidén en la
superficie.

3.- Prediccienes de la teoria lineal. Otras teorias

En este apartado se hace referencia basicamente a la teoria
al 3-D (la cual prevee gque haya bloqueo y bifurcacidn del
jo alrededor de la montafia) desarrollada por Smith (Smith,
) dado que es la mas completa en cuanto a prediccidén de los
fendémenos (vientos fuertes) y estructuras (dipolo de presidn a
ambos lados de la montafla) que se producen, cuando el flujo es
interceptado por una montafla, en niveles bajos. Se comentaran
también brevemente las ideas de Emeis (Emeis, 1990), basadas en
experimentos numéricos con un modelo de mesoescala. El resto de
estudios al respecto estan dedicados més en profundidad a la
transicidén entre diferentes estados del flujo ondulatorio en
niveles altos (Stein, 1989).

La teoria lineal esté basada en la hipdtesis de pequefias
perturbaciones,; es decir, a partir de unas ccndiciones base de
estabilidad y velocidad uniformes (N, U constantes) del flujo
incidente, considera que las Gnicas desviaciones respecto de este
estado son las introducidas por la interaccidédn con la montafla,
pequefiag._en mdédulo respecto al estado base, sin perturbar.

El interés de esta teoria, independientemente de sus
limitaciones vy simplicidad en cuanto a las hipdtesis, radica en
que es capaz de reproducir (en primera aproximacidn) el dipolo
de presidén superficial a ambos lados de la montafla y, en mayor
o menor medida, la perturbacidén en la velocidad del viento al
contornear la montafia.

En lineas generales, el modelo tedrico es el siguiente
(Smith, 1980): Se considera un fluido incompresible, con



velocidad U (dirigida en el eje X, X < 0) y estabilidad, dada por
la frecuencia de Brunt Vaisala, N, constantes y uniformes en la
vertical, que incide sobre un obstéculo orogradfico z=h(x,y). Las
perturbaciones al estado base, en los campos de viento, presién
y densidad, que en adelante denotaremos con primas (7), vienen
dadas a partir de las ecuaciones linealizadas del movimiento,
ecuacién de continuidad e hipdtesis de Boussinesqg (peguefias
variaciones de densidad, dadas ©por pequeflas oscilaciones
verticales alrededor de 1la posicién de equilibrio). Las
ecuaciones, linealizadas con estas hipdtesis, suponiendo un
estado estacionario y, sin considerar la fuerza de Coriolis,
quedan:

pOU%—Zj{/= —% (4a)

pOU%z —% (4b)

PoUlaaiX/= - aapz,/ —p’g (4c)

aai + aa‘; 9 < (4d)

P ’=—%§d’n (4e)
siendo p, , la densidad media, dp/dz ., el gradiente vertical
de densidad, y 1 , la separacidén respecto de la posicidn de

equilibric, todo ello, en el estado base. Obsérvese que la
perturbacidén en el campo de vientos (u”,v”), estéd directamente
relacionada con el gradiente de la perturbacidén de presidn.

Se considera, ademéds, la condicidn cinemdtica para flujo
uniforme y constante
O
w/=ph

ox

Manipulando convenientemente el sistema de ecuaciones (4),

queda reducido a una ecuacidén para 1n , de la forma:
i NZ g dp

VEn) +=—=V,#n=0; N?=--Z =% 5

axz( 3 U? A p, dz (5)

en cuya solucidn (Smith, 1980) no entraremos. Sin embargo, si
conviene observar su estructura ondulatoria, en variables
separadas, lc que da una idea sobre el carécter de la solucidn.
Introduciendo un perfil h(x,y), mds o menos ideal, la solucidn
analitica, calculable en este caso, viene dada en funcidén de
dicho perfil dando lugar a las ondas gravitatorias a las que al

principio nos referiamos.



El problema se simplifica si se considera valida la
hipétesis hidrostéatica. En ese caso, el segundo miembro de la
ecuacidén (4c) se reduce a cero, quedando la ecuacidn (5)

2 2 2
o a"]+£VHZn=O (6)
0x? 0z2? U?
Una vez resuelta la ecuacidén para n(x,y,z) , puede
resolverse el sistema de ecuaciones dado en (4), en funcidén de

h(x,y) . A continuacidn comentamos las soluciones que se obtienen
para los campos de presidn y viento en superficie, en diferentes
casos.

En su modelo inicial, Smith resuelve el problema planteado

para una montafia con forma circular (gaussiana), centrada en el
origen de coordenadas, dada por la expresidn:
h
hix,y)= (7)

(rz/a2+1)3ﬁ

En este caso, la perturbacidn en superficie para el campo
de presidn, obtenida tras integrar p’ (x,y,z) en (4c) (Smith,
1980), con la hipétesis hidrostéatica y conociendo p/(x,y,z) , a

partir de (4e), viene dada por

o x/a
p/(XIYI O)_ poU-Nh (l+r2/a2)3/2 (8)

siendo, por tanto, p’(x,y,0) > 0, si x < 0, es decir, aguas
arriba del obstéculo y p’< 0, para x > 0, es decir, aguas abajo.
Observamos, por tanto, gque hay una anomalia dipolar de presidn,
simétrica respecto de la montafla con altas presiones a barlovento
y bajas presiones a sotavento.

Si introducimos ahora el nimero de Froude como F = U/NH,
como la capacidad del flujo incidente (U) para vencer la
estratificacién inicial (N) y remontar la montafia (H), observamos
que la relacidn entre la perturbacidén dipolar introducida y el
nimero de Froude es funcidn UGnicamente de la orografia.

Por otra parte, el calculo de las componentes u’ (x,y,0) y
v’ (x,y,0) del viento en superficie resulta:

u’/(x,y,0) =Nk x/a

Tderzjanr 7 v/(x,y,0) =Nh—Y/2 o)
r

(1+r2/a2)3/2

En cuanto a la componente u, observamos que es minima
(médxima) aguas arriba (abajo) de la montafila, en el mismo punto



en que p’ alcanza el valor médximo (minimo), es decir, la anomalia
positiva de presidn (ec 4a) de barlovento da lugar a un frenado
del flujo, el cual bordea en parte la montafia (v’ no nula),
produciéndose en la parte de sotavento una aceleracidén dada por
el gran gradiente que impone la anomalia negativa de presién
dando lugar al méximo de velocidad.

Por Ultimo, hay que comentar que la teoria lineal 3-D
predice una desviacidén lateral, de modo que, efectivamente el
flujo bordea la montafia, desviacidén que viene dada por (Smith,
1980) :

14 x/a

. 10
1+y?/a? (1+r2/a2)3/? (20)

O(x,y,0)=

Como al principio se ha comentado, todo el andlisis se ha
realizado despreciando la fuerza de Coriolis. Mas adelante
veremos cudl es la correccidn que introduce el no despreciarla.
Por ahora, tan sblo seflalar que el rango de validez del modelo
estudiado es entre 5 y 50 Km, que es el rango donde es
despreciable dicho término.

Por otra parte, hasta ahora se ha considerado un perfil con
simetria circular. Otros modelos lineales consideran un perfil
orografico gaussiano eliptico. Tal es el caso de Phillips
(Phillips, 1984). En este caso, se considera un fluido seco,
homogéneo, estacionario, en estado un base con U y N constantes
y uniformes aguas arriba. Partiendo de las ecuaciones del momento
horizontal, la ecuacidn hidrostatica, la ecuacidn de continuidad
vy la ecuacidn adiabidtica, Phillips linealiza suponiendo un estado
isotermo del flujo aguas arriba. En un principio no considera el
fluido incompresible, pero tras linealizar, observa que la

ecuacidn para 1n es la misma que la obtenida por Smith si se

desprecian los términos de compresibilidad en la ecuacidn de
continuidad y el término de fluctuacidén de presidn en la ecuacidn
adiabatica, reteniendo una variacidn vertical de la densidad.
Demuestra que dichos términos modifican la perturbacidén final de
presidén en un 5-10% y no contribuyen al wave drag. Tan sdélo
considera estos términos en el cdlculo de N.

Las perturbaciones que se obtienen con este modelo son
formalmente andlogas a las de Smith, en cuanto a la simetria de
los campos perturbados respecto del eje longitudinal de la
montafia. Los valores del dipolo de presidn son ligeramente
superiores a los obtenidos en el caso circular, asi como los de
viento. Ello se debe fundamentalmente a gque el coeficiente
orografico al que se hacia referencia anteriormente (cociente
u’/F), es ligeramente mayor en este caso, para las mismas
condiciones de la masa de aire incidente. Phillips concluye, en
lo que respecta a la presidn superficial, que la perturbacidn es
méxima si el eje mayor es perpendicular a la direccidédn del flujo
incidente, siendo dependiente de la excentricidad del terreno.



En un reciente trabajo, E. Koffi (Koffi, 1994), generaliza
el modelo de Phillips introduciendo la correccidn gque supone la
fuerza de Coriolis, y aplica dicha teoria generalizada al caso
de los Pirineos. El resultado es la pérdida de simetria en las
soluciones: por una parte, el dipolo de presidn, en valor
absoluto no wvaria, aungue se observa un reforzamiento de la
anomalia positiva y un debilitamiento de la negativa; por otra,
el flujo bordea la montafia con una velocidad superior por el
borde izquierdo que por el derecho.

Resumiendo, podemos, pues decir gque la teoria lineal 3-D
es capaz de predecir un dipolo de presidn gue se produce a ambos
lados de la montafia, asi como la bifurcacidédn del flujo en niveles
bajos y, en consecuencia la existencia de una zona de blogueo.
La intensidad de dicho dipolo es sensible a la forma del terreno.
La consideracidn del término de Coriolis, en el caso de relieve
eliptico, produce un doble efecto. Por una parte, compensa, en
parte, el aumento del dipolo de presidn introducido por la
excentricidad y, por otra, elimina la simetria en las soluciones,
tanto de viento como de presidn.

Seflalemos, por Ultimo, que la teoria desarrollada por
Smith, aqui descrita, es vadlida para ntGmeros de Froude superiores
a 1. Para valores inferiores, la baja velocidad, 1la fuerte
estratificacidén y la altura de la montaflia (U < NH) exigen que el
flujo bordee la montafia permaneciendo las particulas en planos
horizontales (Smith, 1980). En estos casos los efectogs no
lineales y de Dblogueo empiezan a ser importantes. Mas
generalemente, las condiciones de blogqueo en el flujo wvienen
dadas por los valores de los nUmeros de Froude (F=U/NH) y de
Rossby (R,=U/fa) los cuales definen las propiedades del flujo
incidente. Dichas condiciones son

F<1, R,>1

(11
F/Ry,<1l, Ry<1 )

siendo f el parémetro de Coriolis y a la escala horizontal de la
montafia. (Obsérvese que, en ausencia del término de Coriolis, si
F << 1, U << NH y por tanto, el flujo medio no remonta 1la
montafia, condiciones que en en la mesoescala pueden dar lugar a
que todo el flujo esté blogueado) .

Otras limitaciones de dicha teoria aparecen cuando las
perturbaciones alcanzan el orden de magnitud de los valores del
flujo medio supuesto.

Como veremos mas adelante, estas limitaciones son realmente
importantes cuando se trata de aplicar la teoria lineal al caso
de los Pirineos.

En un trabajo publicado en 1990, sobre la distribucidn de
la presidn debida a lag montaflas, Emeis (Emeis, 1990) llama la
atencidn sobre la no inclusidén del llamado drag hidrostdtico en
las teorias lineales. El1 drag hidrostédtico, es una de las
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componentes del drag de presidn, estando intimamente ligado a la
distribucidén térmica alrededor de la montafia. Segln Emeis, al
realizar la integracidén de la ecuacidn del momento en una caja
que abarca la montafla (ecuacidén (3)), se supone que el campo de
temperaturas permanece lateralmente no perturbado fuera de la
caja. Sin embargo, en una atmbésfera real con estratificacién
estable se produce un blogqueo del aire frio en el lado de
barlovento de la montafla, dado que la energia cinética debe ser
transformada en potencial para que se advecte aire frio en contra
de la estratificacidén en el ascenso a la cumbre. Este bloqueo
lleva a un aumento del drag de presidén. La perturbacidén de
presidn viene dada por

pS(X) =psh(X) +psd(X) (12)

siendo pg(x) 1la parte hidrosté&tica debida a la distribucidn de

temperatura en el flujo y p.(x) la parte diné&mica. Finalmente,

calcula la contribucidén de la parte hidrostética de la presidn
como

z, /
Pap(x) =[ *ELXZ) gy (13)

4.- Resultados experimentales

El experimento PYREX (Bougeault y otros, 1990) ha sido un
programa experimental conjunto entre los Servicios Meteoroldgicos
de Francia (DMN/EERM) y Espafia (INM), con la participacidén de un
numeroso grupo de instituciones (Bougeault y otros, 1990), entre
las gue se encuentra el grupo de fluidos geofisicecs de la
Universidad de 1las Islas Baleares (UIB). El propdsito del
experimento era establecer una base de datos para la realizacidn
de estudios relacionados con la influencia dinémica en los
procesos atmosféricos de una cadena montafiosa como lcs Pirineos.
El gran despliegue de medios realizado durante la campafla de
observacioneg intensivas, en los meses de Octubre y Noviembre de
1990, ha permitido disponer de datos de calidad, con una gran
resolucidn espacial y temporal la zona de estudio (Bougeault,
1993) . Particularmente importante para la determinacidn del drag
de presidén, objeto de este estudio, fue el despliegue de
estaciones automdticas a lo largo de la seccién central de
Pirineos, como a continuacidn comentaremos.

4.1.- Configuracion experimental

Como se desprende de la expresidén (3), el valor del drag
de presidén puede obtenerse a partir de las medidas de presidn
sobre la superficie de la montaifla. Para este estudio se tomd como
base de datos los valores de presidén (Puech y otros, 1991)



registrados por la red de 14 microbardgrafos desplegada durante
la fase de campo del experimento PYREX (Bougeault y otros, 1990,
1993), al gue anteriormente nos hemos referido. La ubicacién de
las estaciones automdticas a lo largo de la seccidn central
pirenaica (valles del Aude y del Cinca, en territorios francés
y espaflol, respectivamente, segin se indica en la figura 1 del
articulo anexo) se realizd de modo gue era muy similar a la
orografia de los modelos de mesoescala que se deseaba validar en
las proximidades a dicha seccidn, con altitudes comprendidas
entre los 220 y 2342 m. Los equipos instalados (que presentaron
un funcionamiento correcto durante un tiempo superior al 90% de
la duracidén del experimento) han permitido disponer de una base
de datos con una resolucidn temporal de 10 minutos y resolucidn
espacial horizontal de 10 Km y vertical de 500 m. La linea de
estaciones queda representada en la figura 2 del articulo.

4.2.- Calculo del drag

Varios son los procedimientos desarrollados, en anteriores
experimentos, por parte de diferentes autores, para el calculo
del drag. La diferencia entre ellos radica, bésicamente, en el
método utilizado para evaluar la integral gque aparece en la
expresién. En este caso se considerd, como mas adecuado, el
desarrollado por Davies y Phillips (1985) para el calculo del
drag de presidén a lo largo de la seccidn de Gothard en ALPEX.
Seglin éste (Davies y Phillips, 1985), el drag por unidad de
longitud (en N.m!) a lo largo de una seccién transversal al eje
principal de la montafia viene dado por:

z
D/L=[ ‘ap(z)dz (14)
v Z
siendo: z; la altitud de la estacidén al pie de la montafia, 2z, la
altitud de la estacidn més alta, a p(z) la diferencia de presidn

a través de la montafila a una altura z y L 1la longitud de la linea
a lo largo de la cual se encuentra el conjunto de las estaciones.

Para el céalculo de la integral es necesario ccnocer, a

-

partir de los datos de presidén medidos, a piz). Ello se logrd

mediante un proceso de doble interpolacidn. En primer lugar, a
partir de las coordenadas de las estaciones, se obtuvo un perfil
suavizado de la seccidn n(x). De modo andlogo, se realiza una
interpolacidn con los valores medidos de 1lnp en las estaciones,
lo cual proporciona una estimacidén de la variacidn horizontal de
lnp a lo largo de la linea n(x). Los campos asi obtenidos, n(x)

y 1lnp(x) permiten obtener a p como funcidén de la altura z,

haciendo inmediata la evaluacidén de 1la integral (Davies vy
Phillips, 1985).

La peculiar orientacidén de los Pirineos, casi perfecta W-E
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(cuya normal forma 20° con el Norte geogrdfico), permite que se
pueda considerar para los cidlculos como una cadena 2-D, siendo
la seccidn transversal considerada representativa de los valores
de drag en toda la cadena. Este hecho, junto a las ventajas
inherentes al método comentado de evaluacidén del drag (que, por
una parte, opera con los valores de presidn medidos en las
estaciones y por otra, considera diferencias horizontales de
presidn) fueron las razones por las que se considerd adecuada su
utilizacidén (ver articulo anexo para mas detalles sobre el
procedimiento de calculo).

Los valores del drag asi obtenidos, con una resolucidn
temporal de 10 minutos, como mids arriba se ha mencionado, se
representan en la figura 2. En dicha gréfica se observa que los
valores del drag a lo largo de la seccidn varian entre 8 y -6 Pa,
con un valor promedio, en valor absoluto, de 2.2 Pa, lo cual
indica que los Pirineos son un importante sumidero de momento de
la atmbésfera (ver articulo para mas detalles).
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Figura 2. Evolucidén temporal (en dias) del drag (en Pascales)
durante todo el periodo de observacidn.

5.- Propiedades del flujo durante el experimento. Interpretacién
de resultados

Una cuestidn de importancia, a la hora de evaluar el drag
y los procesos fisicos que contribuyen a él, es la determinacidn
del estado del flujo incidente. Segln se menciond al comentar la
teoria lineal, las propiedades de dicho flujo vienen determinadas
por el valor de los nUmeros adimensionales de Froude, F, y de
Rossby, Ry. El cdlculo de dichos parametros se realizd, para los
periodos de observacidn intensiva (POI), tomando los sondeos de
Toulouse y Zaragoza para casos de norte y sur, respectivamente,
considerando aquellos casos en los que la velocidad U presentaba
una direccidn casi normal a la cadena montafiosa y en los que se
daban valores de la estabilidad N poco variables en la vertical.
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Los detalles sobre estos calculos pueden verse en el articulo
(Bessemoulin y otros, 1993). Los resultados que se obtuvieron
fueron los siguientes: F era siempre menor gque 1, siendo R, menor
que 1 en un 40 % de los casos y mayor que 1 en un 60 %. Se
verificd también que la condicidén F/R, < 1 se satisfacia siempre
que R, < 1. De acuerdo con la condicidén (11), podemos pues
concluir que los POI se caracterizaron por el hecho de que el
flujo, durante la mayor parte del tiempo, estaba blogueado aguas

arriba de la montafia.

Dadas estas condiciones, se intuye que el drag, obtenido
a partir de 1la teoria lineal no se ajusta a la medida
experimental. Y, efectivamente, asi ocurre. Ahora bien, los
resultados del estudio numérico realizado por Stein (Stein, 1992)
muestran que para casos 2-D, hidrostéaticos y fuertemente no
lineales, el valor lineal del drag es un buen predictor del orden
de magnitud del valor del drag simulado. El propio Stein explica
este efecto como una compensacidén entre el incremento del drag
debido a los fendmenos no lineales y el decrecimiento de la parte
activa de la montafia debido a la zona de flujo blogueado.

Desde el punto de wvista de la teoria lineal 3-D, un
razonamiento para el bloqueo, consistente con dicha teoria, en

téminos de energia cinética, implica que el drag venga dado por
(Smith, 1980) :

Drag.U~pUNH?aU (15)

y, por tanto, el drag debe ser proporcional a UN.

Las figuras 3 y 4 reproducen la correlacidén que obtuvimos,
para los casos de POI, entre los valores del drag y la magnitud

drag
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Figura 3. Correlacidén Drag/UxN para casos de sur. Drag en
Pascales, U en m/s y N en s?. Linea de regresién y
=3.691085 x - 2.240303. Coeficiente de correlacién: 0.12.

12



UN, siendo U el valor de la componente normal al eje de la
montafla y N la estabilidad promediadas, en este caso, en la capa
850-700 hPa, a partir de los sondeos de Toulouse y Zaragoza para
casos de Norte y Sur, resgspectivamente. Los coeficientes de
correlacidén, cuando se consideran por separado situaciones de
Norte vy de Sur, son respectivamente, 0.71 vy 0.12. Estos
resultados pueden interpretarse del modo siguiente.

La pobre correlacidn, en casos de Sur, habla de la casi
inexistente linealidad en ese tipo de situaciones.

El resultado, interpretamos nosotros, indica 1la poco
representatividad del flujo en Zaragoza, como estado de flujo no
perturbado, hipdtesis bésica de la teoria lineal, posiblemente
debido a la presencia del Sistema Ibérico.

En el caso de situaciones con flujo de ©Norte, la
interpretacidn resulta més compleja. Aparentemente, la linealidad
es importante (71%). Parece existir una contradiccidén entre este

resultado y el apuntado al principio de este apartado respecto
a la no linealidad debido al bloqueo del flujo aguas arriba. Sin
embargo, como apunta Stein, puede haber fendmenos no lineales o
no incluidos en la teoria lineal gque incrementen de manera
sensible el valor del drag (o, mejor su correlacidn con UN,
fendémenos, por tanto proporcionales a estos parametrog), que
compensen la disminucidn en la correlacidn introducida por la no
linealidad.

En cualquier caso, si parece evidente gue la mayor
simplicidad del terreno en la ladera norte puede ser "algo"
responsable de que las condiciones de homogeneidad del flujo no
perturbado impuestas por la teoria lineal, se cumplan de manera

drag

i .
RasRazsssnanss; RS aRhalis vase o T T T i T

g TGy Tie ) o2
UxN

Figura 4. Igual que figura 3 para casos de norte, con
y=21.293227 x + 1.395812. Coeficiente de correlaciédn:
0.71.
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mds rigurosa. Sin embargo, esto es independiente del punto al que
aludiamos en el parrafo anterior.

6.- Contribucién térmica al drag

Segln se ha comentado en el punto anterior, algin fendmeno
fisico no considerado en la teoria lineal, debe producirse en las

proximidades de la montafia, que permita explicar las
discrepancias observadas en el valor del drag respecto al valor
esperado por la teoria lineal. ©Puede ser gque exista,

efectivamente, como apunta Emeis, una importante contribucién del
drag hidrostatico.

En los siguientes apartados se explica cdmo contribuyen al
drag de presidén total las diferentes seccionesg verticales de la
montafia, entrando, a partir de los "sorprendentes" resultados
obtenidos, en el cdlculo del drag hidrostéatico.

6.1.- Contribucién de las diferentes secciones verticales al drag
total

Desde un puntoc de vista préctico, basado en el andlisis
cotidiano de mapas de superficie, la presencia de la montafa vy,
por tanto, el drag se manifiesta en un fuerte dipolo de presidn
a ambos lados de la montafla (Jansa, 1990). Cabe preguntarse si
dicho drag o pérdida de momento gque, a la postre no es més que
la fuerza por unidad de longitud ejercida por la montafia, es
constante, continua en todo el perfil o, si por el contrario, son
més efectivas las secciones altas o bajas del mismo.

Es sabido (Davies y Phillips, 1990) que los valores del drag
medidos son diferentes segln se considere una red sindptica o una
red densa de bardmetros, por lo que es posible pensar en gue no
debe haber homogeneidad en la pérdida de momento. En este
sentido, también es importante tener en cuenta la sensibilidad
del valor del drag respecto a la posicidn de los puntos extremos
(inicial y final) de observacidédn o del calculo del drag.

El estudioc de la distribucidn del drag en las diferentes
secciones verticales de la montafla puede dar informacidén sobre
los mecanismos fisicos del drag mismo. En principio, puede
considerarse que el wave drag y el form drag deben ser méas
importantes en la seccidn superior de la montafia, mientras que
deberia haber una mayor contribucidn al drag total por parte de
la seccidén més baja de la misma, donde tiene lugar el bloqueo del
aire frio.

Existen otros intentos de separar las contribuciones al
drag total por parte de las diferentes alturas de la montafla
(Tutis e Ivancan-Picek 1991). Sin embargo, la distribucidn de
estaciones durante PYREX y el método escogido en este caso para
la valoracidén del drag, permiten hacer una ©oéptima y répida
separacidn por capas para el drag.
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El método, ilustrado en la figura 5, consiste en 1lo
siguiente. A partir de las diferencias de presidn a ambos lados
de la montafia, a una altura z, el drag total promedio puede

Figura 5. Divisidén vertical de la seccidn montafiosa para el
cdlculo del drag por estratos.

calcularse sumando las diferencias correspondientes a los cinco
niveles considerados y multiplicando por el espesor (el mismo
para todas las capas) dz, y dividiendo el resultado por la
longitud del nivel mé&s bajo, es decir, la longitud de la linea
instrumentada, L. De manera andloga puede calcularse el drag para
la parte superior de la montafia, desde el nivel 3, por ejemplo,
y por encima de él. Basta, para ello, repetir la operacidn de
promediado descrita dividiendo, en este caso, por la longitud
correspondiente a la base de dicho nivel, L3. En general, si Dn
es el drag promedio sobre el nivel n y Ln es la longitud
correspondiente a dicho nivel, se tendra

5 (EL]SAp.dz)

In L (16)

n

La figura 22 del articulo, no reproducida aqui, presenta los
resultados obtenidos en el cdlculo seflalado. Ha sido calculado
el drag promedio para log cinco niveles considerados, refiriendo
los valores calculados al nivel 1. Este se toma como referencia,
de valor 100%. El drag por encima del nivel 2 da un valor
superior a agquel en un 40%.

Los valores del drag por encima del nivel 3 son muy prdéximos
al del nivel de referencia (drag total promedio), ligeramente
superior (110%) para valores negativos (situaciones de sur) vy
ligeramente inferiores para valores positivos (situaciones de
norte) .

El resultado més interesante es el valor del drag por encima

15



de los niveles 4 y 5 (parte superior de la montafia). Este valor
es ligeramente inferior al wvalor del drag total (90%) para
valores negativos del drag (situaciones del sur), cayendo hasta
un 50 o 60% para valores positivos (situaciones del norte).

La figura 23 del articulo muestra la serie temporal del drag
para todo el periodo de observacidén (Octubre-Noviembre 90),
expresado en horas, correspondiente a la parte superior de la
montafla (nivel 4 y superior), en linea sélida, superpuesta a la

del drag total promedio (linea discontinua). Se observa, en
general, una clara separacidén entre ambas lineas en los casos de
norte (valores positivos del drag) , siendo el drag

correspondiente a la parte superior de la montafia bastante
inferior al drag total, salvo en intervalos de los POI’s n°® 9 y
n° 10, estando ambas lineas muy prdéximas en los casos de sur
(valores negativos del drag), durante la mayor parte del tiempo.

A partir de todas estas consideraciones y resultados puede
concluirse lo siguiente:

-E1 drag promedio correspondiente al sector superior de la
montafia (por encima de 1500 m., aproximadamente) es siempre menor
que el correspondiente al sector inferior.

-Se observa una importante asimetria entre las situaciones
de norte y las de sur. El1 drag correspondiente a la parte
superior de la montafia es relativamente més importante (respecto
al drag tectal) en las situaciones de sur gque en las de norte.

6.2.- Diferentes contribuciones al drag. Calculo del drag
hidrestatico

Consideramos, a partir de ahora, el drag total descompuesto
en sus componentes: el debido a ondas gravitatorias (wave drag),
el debido al blogqueo de aire frio (drag hidrostéatico) y el
producido por fenémencs de turbulencia (form drag). El1 calculo
del drag realizado a partir de medidas de presidn y al gue nos
hemos referido ampliamente es el drag total y, en consecuencia,
considera todas estas contribuciones conjuntamente. A
continuacidén comentaremos la contribucidén de cada una de las
componentes por separado.

Los céalculos de wave drag o flujo vertical de momento
fueron realizados a partir de las mediciones de los aviones
Falcon vy ARAT utilizados en el experimento. Sin entrar en el
detalle de tales medidas, ni en el de los calculos del citado
wave drag (los. cuales se resumen en Bougeault y otros, 1990 y
1993), tan sbélo comentaremos que los resultados permiten afirmar
que el flujo de momento es sdlo una pequefla parte del drag de
presidén total, lo cual estd en acuerdo con previos estudios
(Hoinka y Clark, 1991). A modo de ejemplo diremos que durante el
POI 3, caracterizado por presentar una de las mas claras
situaciones con formacidén de ondas a sotavento, el wave drag
descendia de -0.9 Pa en los niveles bajos de la troposfera hasta
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-0.2 en niveles altos, siendo el drag total del orden de -6 Pa.

Dadas, por una parte, las diferencias de comportamiento
observadas entre situaciones norte y sur, centradas bisicamente
en la contribucidn zrelativa del drag correspondiente a cada
seccidén vertical de la montafla al drag total, y por otra, el
hecho de que 1la componente hidrostética del drag venga
determinada por la distribucidn de temperatura en superficie, se
calculd la correlacidn lineal entre los valores horarios del drag
y las diferencias de temperatura entre las laderas norte y sur
de la montafia.

Para calcular éstas {Ultimas se consideraron los valores
horarios de las temperaturas correspondienteg a 8 estaciones (4
a cada parte), elegidas de modo que las altitudes fueran lo mas
parecidas posible dos a dos. Las estaciones seleccionadas fueron
las 2, 3, 4, vy 5 en la parte francesa, y las 13, 11, 10 y 9 en
la espafiola. Se eliminaron del cé&lculo las estaciones 1 y 14,
para tratar solamente las contribuciones de la montafia y eliminar
posibles valores de temperatura que pudieran contribuir a variar

la presidn, sin contribuir al drag. Comc  temperatura
representativa de cada ladera se tomd la media aritmética de los
valores de las estaciones seleccionadas, considerando

posteriormente la diferencia entre la temperatura de la cara
norte y la de la sur.

La correlacidn obtenida cuando se consideran todos 1los
casos, sin diferenciar situaciones norte y sur, se muestra en la

figura 25 del articulo. El coeficiente de correlacidn es de
0.78, mostrando una importante correlacidn entre ambas
magnitudes.
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Figura 6. Correlaciones drag/diferencias de temperatura

norte/sur. a) Izquierda: Casos de norte. Linea de regresidn: y=
= -0.464136 x + 1.071423. Coeficiente de correlacién: 0.6. b)
Derecha: Casos de sur. Linea de regresidén: y = -0.287812 x -
-1.604626. Coeficiente de correlacién: 0.5.
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También se han tratado separadamente las situaciones norte
y sur. Los resultados se muestran en la figura 6, del presente
trabajo. Los coeficientes de correlacidén son muy similares en
ambos casos (0.5 y 0.6, respectivamente, en casos norte y sur,
respectivamente), apareciendo 1las verdaderas diferencias al
comparar los valores de las pendientes de ambas rectas, como se
observa en las figuras. En este sentido, el drag de presidn es
més sensible a las diferencias de gradiente térmico, es decir,
a la anomalia térmica, entre el Norte y el Sur en las situaciones
con flujo del norte que en las de sur. Es decir, la misma
variacidén de la anomalia térmica produce una mayor variacidn del
valor del drag en las situaciones norte gque en las sur. En otras
palabras, si se consideran valores absolutos de todas las
variables, y se supone todo el drag, drag hidrostatico, 1los
mayores valores del drag (superiores a 6 Pa) se alcanzan con
diferencias de temperatura observadas superiores a 5°C, en
situaciones del norte; sin embargo, serian necesarias diferencias
de temperatura superiores a 10°C (segln la recta de regresidn vy,
por tanto, en primera aproximacidén), no observadas en la
realidad, en situaciones con flujo del sur. Este hecho podria
deberse, en principio, a que exista una mayor contribucidn del
blogueo del aire frio, es decir, del drag hidrostético, al drag
total, en situaciones norte que en las sur.

Los resultados més claros se obtienen a partir del célculo
del drag hidrostéatico, para el cual era necesario el conocimiento
de los perfiles térmicos a ambos lados de la montafia. Los
cdlculos fueron realizados a partir de los datos de temperaturas
de las estaciones automaticas. No fueron utilizados los datos de
radiosondeos, puesto que los més cercanos al perfil sdlo estaban
disponibles en los POI's, siendo su resolucidn temporal de 6
horas. El método de calculo del citado drag hidrostdtico fue el
siguiente:

1) A partir de las observaciones de temperaturas, mediante
interpolacidn lineal, fueron obtenidos los perfiles térmicos,
como funcidén de 1la altura, 2z, entre cada dos estaciones
consecutivas.

2) Posteriormente, la ecuacidn hidrostatica, dada por
ap=i£%?az , fue integrada a ambos lados de la montafia, desde el

nivel més alto (2340 m) hasta el méds bajo, utilizando, para ello,
los perfiles térmicos obtenidos anteriormente. El1 resultado era,
pues, un perfil de presidn, explicable, totalmente, en términos
de gradientes térmicos.

3) Con dicho perfil barico, se determind el gradiente de presidn
horizontal, siendo, finalmente, el drag hidrostatico calculado
a partir de la ecuacidn (14).

Como se muestra en la figura 26 de dicho articulo, la
contribucidén de la componente hidrostdtica del drag parece ser
una parte muy significativa del drag total, como era de esperar
de la buena correlacidn obtenida entre los valores del drag y el
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gradiente térmico horizontal.

Las contribuciones porcentuales de dicha componente al drag
total para diferentes valores del drag (intensidades diferentes
del rozamiento ejercido por la montafla) mostrados en la tabla 4
del articulo determinan que la contribucidn hidrostética se sitda
entre el 30 y el 85%, siendo méxima en los casos con flujo de
norte (drag > 0). En estos casos, la componente hidrdstatica
explica la mayor parte del drag cuando éste es pequefio. Este
comportamiento sélo se explica considerando el blogqueo del aire
frio en al ladera norte de los Pirineos como muy importante
tanto por si mismo, como diferenciando claramente el
comportamiento del flujo en casos de sur.

7.~ Discusion

Se ha incluido este apartado, no tratado en el articulo,
por haberse hecho en este caso una descripcidn mucho més amplia
y detallada de la teoria lineal y no sdélo de sus resultados.

Como se ha demostrado, el peso de la componente
hidrostadtica del drag en el <caso pirenaico es realmente
importante. Describamos nuevamente lo que ocurre cuando una
corriente de aire incide sobre la montafia. En palabras de A.
Jansa (Janséa, 1990):

"...ésta (la montafa), efectivamente, ofrece una
resistencia al paso del aire. Al no pcder ser penetrada
por dicha corriente, el aire tiende a acumularse,
subiendo, para remontarla, pero a ello se oponen, en
condiciones estables, estdticamente, que son las
ordinarias, las fuerzas arguimedianas, la flotacidn
hidrostdtica neta, que es negativa, hacia abajo, para una
particula forzada a abandonar hacia arriba su posicidén de
equilibrio. Al llegar el aire, parte de él, al remontar
la cordillera ha tenido gque realizar un trabajo contra
las fuerzas citadas, que se ha de traducir en pérdida de
energia, en pérdida de velocidad. La montafia ha frenado
el avance del aire."

Una vez ha remontado o bordeado la montafia, ya se han
comentado al principio de este trabajo cudles son los procesos
a los que se ve sometido (generacién de ondas, pérdida de
velocidad por turbulencia, vientos locales,...). El proceso
descrito, en definitiva, no es mads que el rozamiento global, el
drag total.

Todas estas contribuciones dindmicas son las que aparecen
en el balance de momento al que repetidamente nos hemos referido.
Y, en buena manera, estédn reflejadas en las teorias lineales.
Particularmente en los resultados de Phillips, quien considera
los efectos de compresibilidad del aire al determinar la
estratificacién, N? (ver pégina 7). Ese drag total, determina en
los niveles bajos, un aumento de presidn a sotavento y una
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disminucién de la misma a Dbarlovento. El1 llamado dipolo
orografico de presidbn (Jansd, 1990).

Veamos, con detalle, gué ocurre en el momento mismo de incidir
el flujo, o cuando dicho flujo tenga diferente temperatura que
la masa inicialmente alrededor de la montafla.

En el momento inicial, si la masa incidente tiene una
temperatura menor, el aire frio (frente frio) incide como una
cufila con gran velocidad en los niveles bajos teniendo gque
desplazar el aire més cdlido, existente. Dicho flujo, que trata
de ascender por la montafla, estard sometido a las fuerzas
anteriormente detalladas. Este aire frio, pesado, queda represado
en nivel bajo, retenido por la montafia, mientras el frente, en
niveles altos, continGa avanzando, desplazando al aire céalido
presente al principio, el cual, remonta la montafia. Después del
paso del frente, el flujo es ya més o menos homogéneo, es decir,
ahora va si incide con una velocidad y una estabilidad més o
menos constantes, habiéndose alcanzado las condiciones de régimen
estacionario. Pero ahora el perfil efectivo al que ha de
enfrentarse dicho flujo estaréd modificado respecto del real o
"inicial" de la montafia. El flujo bordeard o remontara la montafia
gsin penetrar la zona de blogqueo repleta de aire frio. Esta
resistencia del aire frio a ser penetrado, como si de la propia
montafia se tratara, es el drag hidrosté&tico, responsable de un
reforzamiento del dipolo de presiédn.

Visto desde este punto de vista, no es tan sorprendente el
hecho de que en los Pirineos el drag hidrostédtico sea tan alto.
Recordemos ademé&s que los mayores valores pcorcentuales se daban
justamente para valores de drag bajos, lo cual, en algunos casos,
coincide con el inicio de los episodios, en cuanto el aire frio
hace acto de presencia. Dada la orientacidén de la cadena, las
irrupciones de norte, que scon las gue presentan una diferencia
térmica mds acusada, son justamente las mas frecuentes. En los
casos de sur, el aire por lo general es més cadlido. Haya o no
entrada fria, el aire méds frio de la masa (que, en general sera
o bien el que habia inicialmente, o bien el primero que haya
llegado a la montafia) queda también retenido a nivel bajo, dado
que sSu mayor peso no le permite remontar el relieve y vencer las
fuerzas a las gque estd sometide. El1 drag hidrostéatico estéa
presente, pero no es tan acusadce puesto que en general seréd,
comparativamente, menos frio gue en los casos de norte. Ello
explica, en parte, lag diferencias detectadas en las
correlaciones drag/T detectadas entre casos de norte y casos de
sur.

En ocasiones, puede ocurrir, ademés, gue la componente
hidrostéatica del drag se refuerce en los casos de sur si hay
algin factor externo que introduzca aire frio, fendmeno gue ha
sido observado en algunos episodios de conveccidn (Ramis Yy
otros) .

Recordemos que los modelos 1lineales, agqui expuestos,

suponen siempre condiciones estacionarias y las ecuaciones no
reflejan el drag hidrostdtico como fuerza opuesta al movimiento.
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Este término puede introducirse, como apuntaba Emeis, mediante
una correccidn hidrostdtica de la presidén, y se refleja, en la

ecuacidn para mn , si se supone conocido, como un término

independiente, ya existente cuando se consideran las condiciones
estacionarias establecidas.

En principio, cabe considerar dos posibilidades en cuanto
a la introduccidén del drag hidrosté&tico en una teoria que
describa convenientemente los procesos gque introduzca la
presencia del relieve.

Una de ellas seria suponer el estado base del flujo no
isotermo mediante la introduccidn de un campo base de densidades
variable, no sdélo vertical sino también horizontalmente (en la
direccidn del flujo incidente) y desarrollar la parametrizacidn
del drag hidrosté&tico en el seno de la propia teoria. La segunda
consistiria en la consideracidén de un modelo no estacionario.

En cualquier caso, las complicaciones para el tratamiento
tedrico son grandes. La presencia de efectos no lineales complica
enormemente la resolucidn de dichos modelos, tratables, en el
mejor de los casos, sblo numéricamente. Precisamente, el interés
de los modelos lineales desarrollados, con las hipdtesis citadas,
es que son los gue permiten algln tratamiento analitico.

8.- Relacidon con estructuras horizontales mesoescalares

Desde un punto de vista practico, los efectos orogréaficos
cde los Pirineos se ponen de manifiesto mediante la aparicidn de
una perturbacidn dipolar de presidn, a nivel del mar, consistente
en sendos centros de altas y bajas presiones a barlovento y
sotavento de la montafia, mds o menos definidos, de extensidn
limitada (Riosalido y otros 1985, Jansé& 1987, Genovés y Jansa
1989, entre otros). Un estudio estadistico de 1la =zona del
Mediterraneo Occidental, basado en andlisis manuales, muestra un
maximo de frecuencia de centros de baja, comparable a la
presencia de depresiones en la zona del Golfo de Génova (Genovés
y Jansé 1989).

El dipolo orogrédfico desempefia un papel importante en la
organizacidén e intensificacidén de vientes locales en la zona. En
situacioneg del norte, la parte positiva del dipolo genera una
zona de fuerte gradiente de presidn que acelera el viento, dando

lugar a la Tramontana (Jansa 1987, Campins 1992). La parte
negativa produce un gradiente en el valle del Ebro contribuyendo
a la formacidén del Cierzo (Riosalido vy otros 1985). En

situaciones del sur, la parte negativa (en la ladera norte) del
dipolo puede crear un fuerte gradiernte dando lugar a una fuerte
aceleracidén del viento, siendc quizds la causa del Autan. Por
otra parte, esta misma perturbacidén dipolar puede crear zonas de
gran convergencia donde, en situaciones de inestabilidad, puede
desarrollarse la conveccidn (Ramis y otros 1994).
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Desde un punto de vista practico, la importancia de 1los
vientos 1locales, y de 1la actividad convectiva en la zona
pirenaica justifica 1la necesidad de tratar de caracterizar
suficientemente el dipolo orogréafico. Un paso importante seria
encontrar una relacidn entre la intensidad del dipolo y las
caracteristicas de las medidas del drag (Genovés y Jansa, 1993).

La idea mas simple en este sentido puede ser buscar una
correlacidn entre valores de drag y de presidn observados en dos
puntos, ni muy alejados ni muy prdximos a la cresta de 1la
montafla, y a ambos lados de la misma. Estos pueden ser Zaragoza
y Pou. La correlacién, en este caso, es de 0.91, vy la
correspondiente recta de regresidn (Bougeault y otros, 1993),
(Bessemoulin y otros, 1993):

drag(Pa) =1.003aP(hPa)-0.68 (17)

Los resultados previos muestran la existencia de un
gradiente de presidn de escala meso-a asociado al drag de presidn
y sugiere la posibilidad de estimar el drag a partir de
observaciones sindépticas o viceversa, como algunos resultados
referentes a la zona del Bora hicieron (Ivancan-Picek and Tutis
1991) . La importancia de la contribucidén de la capa baja al drag
promedio indica también este resultado.

La existencia del dipolo orogréfico puede ser ilustrada
mediante datos PYREX. Las figuras 9 a 19 del articulo muestran
los resultados de sendos andlisis manuales de los datos de
presidn, temperatura y viento de 06 y 12 UTC correspondientes a
dos POI’'s caracteristicos, uno de norte y otro de sur. Para ello
se han utilizado, no sdlo los datos de las estaciones de 1la
seccidén de estudio durante el experimento, sinc también los
observatorios sindpticos de la zona. Los datos de la estaciones
por encima de 1000 m han sido excluidos.

La separacidn latitudinal observada entre ambos centros del
dipolo es de 100 Km aproximadamente, en el caso de norte (16
Noviembre), alcanzando 200 Km en el caso de sur (15 Octubre). En
el caso de norte, el polo negativo es un centro de bajas
presiones cerrado, mientras que en los casos restantes, se trata
siempre de configuraciones abiertas. Posiblemente, la presencia
del Sistema Ibérico puede contribuir a cerrar el centro
depresionario mencionado mads cerca de los Pirineos.

Tomandc como intensidad del dipolo la diferencia de presidn
entre el médximo y el minimo a lo largo de un meridiano, se
obtienen valores de 12 y 9 hPa en situaciones norte y sur,
respectivamente. El drag observado (promedio) es 6.5 Pa (a las
06) y 5.9 Pa (a las 12) el dia 16 de Noviembre, y -5.5 (a las 06)
y -5.6 Pa (a las 12) el 15 de Octubre. Segln estos resultados,
no se observa una variacidén en el valor del dipolo o en el del
drag al wvariar la hora del dia, anque si se observa dicha
variacidén en la distribucidén de temperatura de superficie,
especialmente en los casos de norte. Estos cambios, sin embargo,
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consideramos que afectan a una capa muy delgada, lo gue haria
compatible estas UGltimas observaciones con la dependencia entre
el drag y la temperatura mencionada anteriormente.
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CONCLUSIONES

La medida del drag sobre los Pirineos, una de las magnitudes de
mayor importancia en el balance del momento, fue realizada
durante el experimento PYREX, a partir de las medidas de presién,
tomadas por una red de 14 microbrdgrafos. Tras un andlisis de los
resultados obtenidos se puede concluir:

Durante toda la campafia, el valor del drag estuvo comprendida
entre -6 y 8 Pa, con un valor promedio del orden de 2.2 Pa,
confirmando el hecho de que los Pirineos son un Importante
sumidero de momento atmosférico.

Se ha estudiado la contribucidn, por estratos de la montafia del
mismo espesor, a diferentes alturas, al drag total. Para una
longitud dada de la seccidén més baja, las contribuciones de las
diferentes alturas decrece de acuerdo con el decrecimiento del
volumen de montafla considerada. La normalizacidn de los valores
del drag respecto de diferentes longitudes, permite afirmar que,
en primera aproximacidn, el drag por unidad de superficie no esta
igualmente repartido con la altura, con un mayor valor en los
niveles atmosféricos méds Dbajos, especialmente para las
gsituaciones con flujo de norte.

Un anédlisis de las condiciones del flujo aguas arriba de la
montafla, permite afirmar que adquel se encontrd blogqueado durante
todo el experimento. Los célculos, basados en radicsondeos de
Toulouse y Zaragoza permiten afirmar que dichos puntos se
encuentran por tanto, dentro de la zona de bloqueo,
consideré&ndose, ademds el estado del flujo en Zaragoza poco
representativo como flujo no perturbado, posiblemente, debido a
la presencia del Sistema Ibérico.

Se han calculado las contribuciones al drag total por parte de
las diferentes componentes, wave drag y drag hidrostatico. E1
wave drag es un orden de magnitud inferior al drag total,
mientras que las contribuciones del drag hidrostdtico son altas,
encontriandose entre el 30 y el 85% del total. Ello confirma la
importancia que el blogueo de aire frio tiene para generar drag,
especialmente en las situaciones de norte, donde, ademds la mayor
parte del drag se concentra en niveles Dbajos, marcando
importantes diferencias de comportamiento entre las situaciones
con flujo incidente de norte y las de sur.

Los valores lineales del drag pueden considerarse como
predictores del orden de magnitud del drag total, en primera
aproximacidén, aunque subestiman el valor real del drag. La
complejidad de la orografia, en los casos de sur y la importancia
del bloqueo, en casos de norte, impiden utilizar una teoria
lineal sencilla para la determinacidén de los valores del drag.

Estos Ultimos puntos Jjuegan un papel importante en cualquier
intento de determinacidén no experimental del drag, bien en la
validacién de modelos numéricos bien en la consideracidn de
modelos tedricos, especialmente los lineales.
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Nota. La base de este trabajo, el articulo anexo, ha sido
realizado gracias a mi participacién en el experimento PYREX,
como miembro del grupo cientifico del citado programa dentro del
Instituto Nacional de Meteorologia. Dicho articulo fue realizado
en colaboracién con el egquipo 4M de Meteo France, P. Bougeault,
director del programa, y A. Jansd, director del Centro
Meteoroldégico Territorial de Baleares. La primera parte del
mismo, en la que se describe la configuracidn experimental de la
red de estaciones automdticas de superficie y los cdlculos del
drag, fue realizada por el citado grupo francés (haciéndose
constar en el texto mediante las correspondientes citas
bibliogrdficas). La contribucidén espafiola al trabajo estd
plasmada en el desarrollo de las cuestiones relacionadas con el
drag hidrostdtico y la distribucidén del drag en las diferentes
secciones verticales, asi como en la caracterizacidén de las
estructuras mesoescalares al drag. También se hicieron las
correlaciones del drag con UN y T, que se han incluido en este
trabajo con mds detalle gue en el articulo, y que supusieron
avances en el camino hacia los resultados.
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Figure 23 Time series of the upper section (above level 4) drag contribution (full line), and total drag
(dashed line) for: a) october; b) november (time expressed in hours).
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