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CONCEPTOS BASICOS

Uno de los objetivos a plantear en la utilizacion del radar meteoroldgico es la medida o, mejor dicho, la
estimacién cuantitativa de la intensidad de la precipitacién en superficie. Esta estimacion esta condicionada por
muchos y variados factores, algunos de ellos relacionados con las caracteristicas propias del radar y otros con
las de los sistemas precipitantes. Entre los primeros se deben considerar, por ejemplo, |la estrategia de
muestreo o la longitud de onda utilizada y entre los segundos las distribuciones de tamanos de las particulas
precipitantes (DSD) o la estructura tridimensional de la lluvia.

En particular el perfil vertical de la intensidad de precipitacion y por lo tanto el perfil vertical de la reflectividad
radar (PVR) determinan muy especialmente la estimacién de la precipitacion en superficie. El hecho que obliga
a llevar a cabo el analisis de este perfil, sea para cada tormenta o sea en términos climatoldgicos, es que en
gran parte del area tedricamente cubierta por el radar no existe un valor de reflectividad (Z) en superficie
porqué el haz, por diferentes motivos, no muestrea esos sectores.

La asignacion directa del valor de Z correspondiente a la exploracién mas baja como el valor en la superficie
lleva habitualmente a una subestimacion de su valor real aunque en algunas ocasiones, como se vera
enseguida, lo que se produce es una sobrestimacion de la intensidad de la precipitacion. En general, los
métodos que extrapolan el valor de Z del nivel mas bajo hasta la superficie siguiendo algun tipo de perfil
vertical mejoran el valor de la asignacion directa. Algunas cuestiones muy abiertas son en primer lugar como
obtener un perfil vertical representativo para una determinada situacién meteoroldgica y en segundo como
aplicarlo al campo de Z presente en el dominio del radar.

Una de las hipétesis establecidas habitualmente para poder aplicar estos métodos de estimacion es la
homogeneidad espacial del PVR, lo cual entra en conflicto inmediatamente con la intrinseca variabilidad
espacial del campo 3D de precipitacién. Incluso en el caso de poder aplicar diferentes tipos de perfil a
diferentes areas del campo éstos siempre seran aproximaciones al perfil instantdneo real. Fenédmenos como la
evaporaciéon en la capa subnubosa, el realce orografico de la precipitacién o procesos atipicos de formacién de
precipitacion (crecimiento rapido de gotas grandes a partir de nucleos de condensacién marinos) pueden
distorsionar la forma “esperada” del PVR.

La también elevada variabilidad temporal de la lluvia puede ser captada por estos métodos de estimacion, al
menos con la frecuencia con la que el radar construye el volumen polar, solamente si se pueden aplicar en
tiempo real, es decir, para cada ciclo de observacion.

Finalmente es necesario recordar que solamente se puede obtener un campo de precipitacion acumulada radar
suficientemente bueno si los valores de intensidad “instantaneos” (cada 10’ en el caso del INM) también lo
son. Dado que los productos de acumulaciéon (horaria, cada seis horas o diaria) se derivan de los datos
instantaneos los errores que éstos tengan asociados se podran compensar si no tienen un sesgo acusado pero
si existe una tendencia a la sobrestimacion o la subestimacién en un determinado episodio o una determinada
area los errores se amplificaran hasta provocar que el producto final sea completamente desechable.



Factores que generan vacios en el campo de reflectividad al nivel de la superficie

Existen varias razones por las que un sector de la superficie del territorio cubierto teéricamente por un
determinado radar puede no contar con una medida de Z:
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Fig.1. Corte vertical (hasta 130 km. desde el radar) que permite ver la estrategia de observacion del radar del CMTC. En blanco
aparece la trayectoria del haz correspondiente a la primera elevaciéon (0.5°) y en verde las 19 elevaciones restantes. Se observa
facilmente como la elevacién del haz con la distancia no permite medir la reflectividad en el suelo asociada a la precipitacién
generada por la estructura convectiva situada a 80 km. al nordeste del radar. Fuente: INM.
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1.- La elevacion del haz respecto a la superficie con la distancia, debido a la curvatura terrestre, al punto de
partida elevado del haz y al angulo de elevacion de la antena respecto a la horizontal. Excepto en condiciones
de propagacién andémala (superrefraccion) éste es el comportamiento del haz. Ello implica por lo tanto que a
distancias relativamente grandes el haz correspondiente al tiro mas bajo (0.5° en el caso de los radares del
INM) se encuentre bastante elevado sobre la superficie y por lo tanto se desconozca cual es el valor de Z alli

(Fig.1).

2.-La existencia de obstaculos orogréficos en el camino del haz conlleva dos consecuencias: en primer lugar se
debe identificar y eliminar el eco de suelo y posteriormente substituirlo, en el caso de existencia de
precipitacion, por un valor adecuado. En segundo lugar se genera un area apantallada, total o parcialmente,
detras del obstaculo, en la cual desconocemos en principio cual es el valor de Z que se hubiera obtenido en el
caso de que el haz radar hubiera podido llegar hasta ella (Fig.2).
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Fig.2. Iguales caracteristicas que la imagen anterior. Se observa facilmente como la elevacion del haz con la distancia y la presencia
de un obstaculo orografico no permite medir la reflectividad en el suelo asociada a la precipitaciéon generada por la estructura
convectiva situada a 70 km al nordeste del radar. Fuente: INM.

En estas condiciones, practicamente constantes desde el momento en el que se pone operativo un radar
meteoroldgico terrestre en una localizacion fija, el objetivo del analisis del PVR es su posterior extrapolacion
hasta la superficie con el fin de obtener Z y la intensidad de precipitacion alli. Es decir, rellenar los huecos en
el campo de Z a nivel de la superficie para toda la cobertura radar. Por supuesto, esto se puede conseguir al
menos en parte mediante la composicion de diferentes radares. Desde un determinado emplazamiento se
puede observar una zona “oculta” para otro radar (Fig.3).

Factores que distorsionan un perfil vertical de reflectividad construido a partir de los propios datos
radar

Se debe sefialar que el tamafio del volumen de resolucién radar aumenta con la distancia lo que tiende a
suavizar el PVR (degradacion por pérdida de resolucién espacial). El relleno de este volumen es ademas cada
vez menos homogéneo y en consecuencia el promedio de la potencia devuelta por las particulas presentes en
dicho volumen puede ser un valor poco representativo.



Un caso especial que podriamos considerar “inverso” a los nombrados en el apartado precedente es el de las
situaciones meteoroldgicas en las que, debido a la sequedad del aire en la capa subnubosa, la precipitacion
gue se desprende de las nubes no llega finalmente a la superficie (precipitacion colgada). En este caso se
observa visualmente el fendmeno conocido como virga, y cualquier extrapolaciéon que se lleve a cabo de la
reflectividad radar desde el nivel mas bajo hasta el suelo generara la aparicion de falsa precipitacion.
Obviamente también es posible que la evaporacion no reduzca completamente a cero la precipitacion en
superficie. En este caso se observara un gradiente vertical positivo de la reflectividad (disminucién hacia el
suelo) (Fig.4).

Otro efecto es el producido por la cizalla del viento en niveles bajos. En el caso de la presencia de un viento
fuerte en la capa subnubosa éste desplazara las particulas precipitantes una distancia horizontal significativa
hasta llegar al suelo. La extrapolacion vertical podra generar en este caso tanto sobreestimacion como
subestimacion, dependiendo de la forma y extensidon del campo de precipitacion en conjunto. Al error que se
comete en este caso se le puede considerar de “localizacidon” de la precipitacion en superficie (Fig.4).
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Fig.3. Composicion de los radares del Instituto Nacional de Fig.4. Elementos que distorsionan el PVR. Evapo-racion en la capa
Meteorologia. Fuente: INM. subnubosa (arriba). Cizalla del viento en la capa subnubosa (abajo).

En el caso de que haya forzamiento orografico de la precipitacion ésta se vera realzada en niveles bajos con lo
cual es probable que al utilizar un perfil vertical construido a partir de los datos radar provenientes de niveles
superiores para extrapolar el valor en superficie se genere una subestimacién de la precipitacién en esa zona.

Elementos que determinan la forma del perfil vertical de reflectividad

El tipo de procesos de precipitacion, con diferentes distribuciones de tamafios de particulas y presencia de
diferentes fases del agua, es el elemento que caracteriza fundamentalmente el PVR, pero no el Unico como se
vera mas adelante.

El PVR es altamente variable no solamente entre diferentes nubes precipitantes, lluvias o chubascos, sino
también a lo largo de la vida de un mismo elemento precipitante sea de tipo convectivo o estratiforme. El
ritmo de crecimiento/evaporacion de las particulas precipitantes, el movimiento horizontal y vertical del aire y
los cambios de fase presentes en el interior de la nube o0 en la capa subnubosa crean una variedad a priori
infinita de formas del PVR. Se han hecho intentos, sin embargo, de clasificar estos perfiles en unos pocos tipos
a partir del analisis de muchas situaciones meteorolégicas distintas y también de entender los procesos
microfisicos que subyacen en la forma del PVR.

Un elemento altamente distorsionador del gradiente vertical "normal” de Z, habitualmente negativo, es decir,
con un descenso de su valor con la altura, es la llamada banda brillante. Esta consiste basicamente en una
capa relativamente estrecha (de unos 300 m de espesor) de reflectividad realzada que puede aparecer a
diferentes alturas sobre el suelo y que es mas facilmente identificable en sistemas precipitantes estratiformes.
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Fig. 5. Perfil vertical de reflectividad tipico de una situacion de precipitacion con banda brillante.

Esta banda aparece en la zona de fusion de la nieve al caer esta y llegar al nivel de la isocero. La aparicion de copos de nieve
recubiertos por una pelicula liquida y la mayor concentracion de particulas que se produce como consecuencia de la heterogeneidad
en sus velocidades terminales de caida incrementa el valor de Z en los volimenes de resolucion radar. En la fig. 5 se puede ver el
perfil tipico asociado a una situacion con presencia de banda brillante.

Cuando esta banda esta suficientemente elevada sobre el terreno o bastante cerca del radar puede ser
identificada como tal y ello permite limitar el error en la estimacién de la intensidad de la precipitacién en
superficie pero, si no es asi, la banda brillante se asociara a una zona de precipitacién realzada a niveles bajos.
Cuando se observa una corona circular de reflectividad alta entorno al radar en un campo extenso de
precipitacion estratiforme ésta es sospechosa de corresponder a una banda brillante. La banda brillante es un
fendmeno intrinsecamente radar que puede producir por lo tanto sobreestimaciones de la intensidad de
precipitacion en superficie (y también de acumulaciéon) muy elevadas (hasta de factor 5 en el caso de que el
haz radar mas bajo intercepte a la banda brillante).

Cuando la precipitacion es de tipo convectivo (asociada a fuertes corrientes ascendentes muy localizadas) es
muy probable la presencia de granizo en algun nivel de la nube o por debajo de ella. También el granizo
aparece en el radar con reflectividad realzada. En nuestra zona geografica valores superiores a los 55 dBZ son
sospechosos de sefialar areas con granizo.

Se ha comentado mas arriba que normalmente el gradiente vertical de Z es negativo, tanto en precipitaciones
de tipo estratiforme como en las de tipo convectivo, pero el valor absoluto de este gradiente no es constante a
lo largo de todo el perfil ni el mismo para todos los tipos de precipitacion.

Fundamentalmente, a efectos de analisis radar, los tipos de precipitacidon se subdividen en estratiforme y
convectivo y a su vez éstos dos tipos en lluvia estratiforme calida (sin banda brillante), lluvia estratiforme fria
(con banda brillante o no), conveccion poco profunda (calida) y conveccién profunda (fria). En zonas maritimas
relativamente cdlidas, como las areas costeras del mar Mediterraneo, los altos valores de contenido de agua
precipitable (elevada disponibilidad de vapor de agua) y la presencia en el aire de particulas de sal marina
actuando como nucleos de condensacion favorecen probablemente la rapida formacion de precipitacion de tipo
calido (por colision-coalescencia de gotas sin la presencia de fase sélida).
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Fig.6. Perfiles de reflectividad instantaneos tipicos de episodios de lluvias fuertes costeras en el area mediterranea. Fuente: INM.



Estos procesos establecen unos PVR de valor muy elevado en niveles muy bajos y un rapido decrecimiento de
éstos con la altura (Fig.6). Estos perfiles se asemejan a los presentados por algunos autores como conveccién
poco profunda pero se diferencian de ellos por los valores mucho mas elevados de reflectividad ( y
precipitacion) que se registran en superficie.

METODOS DESARROLLADOS PARA LA CORRECCION DEL ERROR QUE AFECTA A LA ESTIMACION DE
LA LLUVIA MEDIANTE RADAR A CAUSA DE LA VARIACION VERTICAL DE LA REFLECTIVIDAD

La correccién del error en la estimaciéon de lluvia mediante radar asociado a la variacién vertical de la
reflectividad suele abordarse suponiendo que la forma del perfil vertical de reflectividad sobre cada celda
horizontal es una determinada escogida previamente. A partir de la forma del perfil elegida y los valores de Z
observados en altura sobre la celda correspondiente, es posible estimar el PVR sobre esa celda sin mas que
ajustar la forma considerada a los valores observados tal como se muestra en la figura 7. El perfil asi estimado
nos proporciona directamente la intensidad de lluvia en el suelo (valor del perfil a la altura del suelo), que es el
dato que buscabamos.

Fig. 7. Estimacion del PVR sobre una celda horizontal situada a 37 km. del radar llevada a cabo mediante el ajuste de la forma que
suponemos al perfil a los valores de reflectividad observados en altura. a) valores observados. b) Forma que suponemos al perfil. c)
Ajuste de la forma del perfil a los valores observados.

Obtener la mejor reconstruccién de la forma que supondremos a nuestros perfiles o simplemente elegirla no
son tareas triviales, pues incluso cuando se dispone de voliumenes de datos radar (15 o mas elevaciones), a
medida que aumenta la distancia al radar el muestreo del tramo de alturas que nos interesa se hace cada vez
mas intermitente. Ademas, a mayores distancias del radar, las medidas de reflectividad estan cada vez mas
degradadas a causa del incremento de la anchura del haz emitido con la distancia recorrida, y son menos
representativas de los valores reales de Z en cada punto. Por ambas razones, perfiles con formas diferentes
pueden originar las mismas medidas de reflectividad aparente, y en consecuencia la identificacion de la forma
de éstos es en realidad un problema de tipo inverso.

Los métodos propuestos para la correccion del error asociado al PVR han sido varios y los mostramos
distribuidos en tres grandes grupos.

Grupo 1: Identificaciéon de la forma del perfil en las proximidades del radar.

Dentro de este primer grupo (Joss and Pittini (1991), Koistinen (1991), Joss and Lee (1995), Germann and
Joss (2001)) se engloban todas aquellas metodologias de correccion que, asumiendo que la forma de los
perfiles es la misma en todo el dominio radar, estiman primero el perfil promedio en la zona préxima al radar y
después aplican la forma de este perfil promedio al resto del dominio para obtener los perfiles locales sobre
cada celda horizontal. El aspecto de mas valor de esta metodologia es que trata de reconstruir los perfiles no a
partir de una forma sintética previa sino a partir de datos observados correspondientes al mismo episodio. La
principal limitacién consiste en asumir la homogeneidad espacial de la forma de los perfiles, hipdtesis que
incluso en el caso de precipitacidon estratiforme conlleva no reproducir fielmente la realidad. En concreto, la
forma de los perfiles en el tramo de nieve por encima de la banda brillante es bastante variable en el espacio y
el tiempo en el campo de precipitacién correspondiente a un mismo episodio.

Los distintos autores al tratar de identificar la forma de perfil mas representativa han realizado el promedio en
las cercanias del radar trabajando con distintas escalas espacio-temporales (tabla 1).

METODO ESCALA

Joss and Pittini (1991) 10 min x 140 km x 140 km
Koistinen (1991) 24 h x 90 km de didmetro
Joss and Lee (1995) 5 min x 140 km x 140 km

Germann and Joss (2001) varias horas x 140 km de diametro
Tabla 1 Escalas temporales y espaciales utilizadas por diferentes autores en el proceso de
identificacion de perfiles verticales de reflectividad promedio en las cercanias del radar.



(la tabla se puede eliminar)En el Ultimo de los trabajos referenciados (Germann and Joss, 2001) se intenta
realizar el mejor promedio espacio-temporal teniendo en cuenta la evolucion de los perfiles durante las ultimas
horas asignando un peso mayor a los datos mas préximos en el tiempo.

Los distintos autores tratando de identificar la forma de perfil vertical de reflectividad mas representativa han
realizado el promedio en las cercanias del radar trabajando con distintas escalas espacio-temporales.

Otra limitacién importante de esta metodologia reside en el hecho de necesitar la presencia de precipitacion en
las proximidades del radar. Cuando no ocurre asi, se propone recurrir a perfiles promedio climatoldgicos de los
que previamente se ha debido elaborar la base de datos correspondiente.

Grupo 2: Modelizacion de la forma del perfil en funcion de unos pocos parametros.

Kitchen and Brown (1994) suponen que el perfil sobre cada pixel de 5x5 km se ajusta a uno sintético definido
previamente en funcidon de varios parametros que determinan las caracteristicas de la banda brillante y la
variacion de la Z con la altura en los tramos de nieve y de lluvia (figura 8).
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Fig. 8. Modelo de perfil propuesto por Kitchen para el caso de perfiles estratiformes con banda brillante.

Algunos de estos parametros son fijos, otros se obtienen a partir de observaciones meteoroldgicas en
superficie y datos de satélite del canal infrarrojo, y el resto se ajustan mediante iteraciones sucesivas, tratando
de reproducir a partir del perfil sintético propuesto los valores de reflectividad aparente medidos sobre cada
pixel.

Smyth and Illingworth (1998) generalizaron la metodologia propuesta por Kitchen distinguiendo entre
precipitacion estratiforme y precipitacién convectiva mediante el uso de la Linear Depolarization Ratio.
Identifican el PVR en los pixeles estratiformes como propone Kitchen, y usan un perfil de tipo climatoldgico en
los pixeles convectivos.

La ventaja de este método es que se puede identificar la forma del perfil localmente. Es decir, no supone que
la forma de los perfiles es la misma en todo el dominio radar, sino que ésta puede ser distinta en cada pixel.

La desventaja reside en que constrefiimos las posibles formas del perfil a un modelo ideal, que no siempre se
aproxima a la realidad.

Grupo 3: Aplicaciéon del método inverso.

Andrieu et al (1995) propusieron un método de identificacién del PVR adecuado al tipo de informacidén de que
se disponia con la estrategia de muestreo de los radares del servicio meteoroldgico francés en ese momento,
gue era de tan sélo dos elevaciones. En este caso, al no disponer de perfiles aparentes ni siquiera en las
proximidades del radar, como si ocurre cuando se trabaja con 15 o 20 elevaciones, el objetivo es extraer la
informacion sobre la forma del perfil a partir de las observaciones a diferentes distancias, supuesta ésta
homogénea en todo el dominio radar. Esto es posible gracias a que a causa del angulo de elevacion de la
antena cuando emite, al aumentar la distancia recorrida por el haz, las observaciones muestrean el perfil
vertical de reflectividad a alturas cada vez mayores.



Con ese objeto, para cada pareja de medidas sobre cada posicién horizontal, una correspondiente a cada
elevacion, se calcula la fraccion o ratio:

(1)
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donde ( “es el valor de la reflectividad en el punto Ay ".es el valor de la reflectividad en el suelo,

’ggﬂ, justo debajo del punto anterior. Suponiendo que la funcion Z(;E) es la misma en todo el dominio radar,
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podemos expresar cada valor de Z en el punto(— < como:

Z(x.h )= Z(x1y ) z(;z)(3)

Utilizando esta expresion, el ratio correspondiente a la posicion horizonta x| nos quedaria:
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con Jggly’zgi las alturas de las observaciones sobre la posicién horizontal * correspondientes a la primera y
segunda elevacion respectivamente. A la vista de esta expresion queda patente que el objeto de expresar la
informacion sobre la forma de los perfiles a través de las ratios de reflectividades es separar la variabilidad
horizontal del campo de Z de su variabilidad vertical y retener solamente la informacion a cerca de ésta ultima.

Dado que los valores de Z medidos son los aparentes, la relacion entre la funcion ratio de reflectividades? y

iy L zZ(h Y L, .
la funcion forma de perfil ( ) no es analitica ni univoca. De forma aproximada podemos expresarla como:

(5)

28,

donde f(ﬂ)es la funcién de distribucidn de la energia en el haz de emision y es el ancho de haz de 6 dB.

Lo que Andrieu et al proponen es determinar la forma del perfil Z(’Eg)que mejor reproduzca, a partir de la
ecuacion (5), los valores de las ratios observadas haciendo uso del método estadistico desarrollado por
Tarantola (1987) conocido como Método Inverso. La aplicacion del Método Inverso consiste en identificar, de

L z(h . ) L - . . ,
entre las formas de perfil ( ) mas parecidas a una funcion a priori '3( ) previamente elegida, la mas probable
. . L, Z(h L,
compatible con los valores observados de las ratios. Por lo tanto, la funcion ( ) que sea solucion al problema
, ) . L - .
vendra determinada en gran medida por la funcidn a priori '3( ) elegida.

Debido a las limitaciones de la estrategia de muestreo de los radares de MeteoFrance, para que las ratio
observadas cubrieran todo el tramo de alturas donde interesa identificar el perfil (hasta 12 km) era necesario



identificar la forma de los perfiles (supuesta homogénea) en zonas amplias, y se escogié todo el dominio radar
como Unica zona de identificacion (Andrieu et al, 1995). Posteriormente Vignal and Andrieu (1999) amplian
esta metodologia para el caso en el que se disponga de un mayor nimero de elevaciones y escogen zonas de
identificacion mas pequenas (sectores anulares de anchura radial entre 10 y 30 km y anchura azimutal de 15
0). De este modo la identificacion de las formas de los perfiles puede hacerse algo mas localmente.

L . . . . .zu(}z) s

as funciones que los autores proponen elegir como funciones a priori han de ser formas sintéticas que
reproduzcan los perfiles caracteristicos de cada tipo de precipitacidon, perfiles climatoldgicos, o bien cuando sea
posible (es decir, cuando la zona donde se esté identificando el perfil se encuentre lo suficientemente proxima
al radar y la estrategia de muestreo contenga un nimero elevado de elevaciones) la forma del perfil aparente
promedio en la zona de identificacion. Para el caso de la aplicacién del método en tiempo real, una vez se haya

identificado la primera funcio’nz(;g) en una zona, puede emplearse como funcion a priorizﬂ(ﬁg) la forma
identificada en el paso de tiempo anterior.
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