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Resumen

Mediante datos de estaciones automdticas en superficie se muestra que en el drea del delta del
Llobregat (noreste de la Peninsula Ibérica), se observa mayor precipitacion que en las zonas
cercanas del interior (el Ordal, Collserola, Garraf), que en las que quedan al otro lado de un
macizo situado en la costa (Garraf), y que en la costa situada mds al norte. Esta distribucion
de las precipitaciones puede explicarse con la formacion de un frente frio superficial nocturno
en el delta del Llobregat. Para analizar con detalle los mecanismos fisicos que pueden influir
en la formacion de este frente (orografia, vientos maritimos y de drenaje), se han simulado
numéricamente con el modelo de mesoescala MM5 dos episodios de lluvias en la zona, repro-
duciendo de manera satisfactoria los mecanismos fisicos que favorecen la aparicion del frente.

Palabras clave: terral, frentes costeros, ritmos de precipitacion

1 Introduccion

Cuando dos masas de aire de distinta temperatura, y por
tanto densidad, convergen en superficie, como es sabido, no
se mezclan, sino que la masa calida y menos densa asciende
sobre la fria. Si es la masa fria, mas densa, la que avanza
por debajo de la cdlida, se forma un frente frio. Si es la masa
calida la que avanza por encima de la fria se forma un frente
calido. En su ascenso, la masa relativamente calida se enfria
y por lo tanto puede llegar a generar nubosidad y precipita-
ciones.

Tal como veremos, el andlisis climatico comparativo de
la precipitacion en el delta del Llobregat y las comarcas veci-
nas indica que en el delta hay mayor precipitacién que en las
comarcas vecinas desde finales de verano y hasta comien-
zos del invierno, pero sobre todo durante el otofio. La razén
de esta anomalia pluviométrica, postulada en este trabajo, es
la formacién de un frente frio superficial nocturno sobre el
delta, o a pocos kilémetros de la costa.

Las caracteristicas orogréficas del delta del Llobregat
favorecerian la convergencia de masas de aire de distintas
densidades. Primeramente, por la existencia del ancho y
largo valle bajo del rio Llobregat, confinado entre las sierras
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del Ordal y Collserola en su dltimo tramo, que se ensancha
al llegar a la zona deltaica. En segundo lugar, por el levan-
tamiento repentino del macizo del Garraf, en la parte mas
occidental del delta, y de la montafia de Montjuic por orien-
te, que limitan en los dos casos al delta del Llobregat, y asi
limita al aire frio, que durante las noches desciende por este
valle. Finalmente, la presencia del Mediterrdneo con tempe-
raturas elevadas del agua desde finales del verano y hasta el
inicio del invierno, que garantizan en la zona litoral una masa
de aire calida y hiimeda.

El trabajo se estructura de la siguiente manera. En la
Seccién 2 se explica como se forma un frente costero me-
diante diferencias de temperatura entre masas de aire. La
Seccion 3 estd dedicada al andlisis climdtico de la zona. Una
vez detectada y explicada la peculiaridad pluviométrica de
esta zona, en la Seccidn 4 se explica la modelizacién de dos
episodios de lluvias en la zona con el modelo de mesoescala
MMS5 (Dudhia, 1993). El articulo acaba con las conclu-
siones.

2 El frente frio superficial

La formacién de un frente superficial costero por la in-
teraccion de una masa de aire relativamente fria que descien-
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Figura 1. Esquema de la formacién del frente superficial en el drea
del delta del Llobregat.
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Figura 2. Distribucion estacional de la precipitacién en los obser-
vatorios de la Figura 3 durante el periodo 1978-2002.

de por un valle (drenaje) o proviene de las montafas situa-
das cerca de la costa con otra masa de aire mas calida y
himeda ha sido estudiada por distintos autores (Neumann,
1951; Zhong y Takle, 1992; Koch y Ray, 1997; Callado y
Pascual, 2002; Malda et al., 2007).

En el caso particular de la costa noreste de la Peninsula
Ibérica, durante las noches de finales de verano, y sobre todo
durante el otofio, el enfriamiento del aire superficial del preli-
toral, correspondiente al ciclo anual de temperatura del suelo,
empieza a ser importante, y éste fluye por los arroyos y to-
rrentes en direccidn a la costa. Esto provoca convergencia,
lo que puede provocar tormentas segin Callado y Pascual
(2002). En ese trabajo se analizaban distintos episodios de
tormentas convectivas asociadas a drenaje de aire por los
valles de cuatro rios de la costa catalana: Ebro, Francoli, Llo-
bregat y Besos. La formacién de un frente, que no necesaria-
mente produce una tormenta convectiva, se veria favorecida
en el delta del Llobregat por sus caracteristicas orograficas
particulares: en su dltimo tramo presenta un valle largo, sin
meandros. En este caso, el aire proveniente de las montafas
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del Ordal y Collserola desemboca en el valle bajo y puede
drenar libremente hacia el delta. Este aire relativamente frio
que desciende por el valle del Llobregat y que tiene un grosor
de aproximadamente 100 m (Callado y Pascual, 2002), al
llegar al delta se ensancha y forma un frente de aire relati-
vamente frio cuando entra en contacto con la masa de aire
célida y himeda mediterrdnea (Fontsere, 1959; Jansa, 1997,
ver la Figura 1).

El ensanchamiento del aire frio al llegar al delta del
Llobregat quedaria limitado al noreste por la montafia de
Montjuic y la llanura de Barcelona, y por poniente por el
levantamiento del macizo del Garraf. Asi, el frente frio su-
perficial puede generarse sobre el delta y, dependiendo de
sus caracteristicas, puede avanzar mar adentro o mantenerse
aproximadamente estacionario sobre el delta (Figura 1). Si,
ademds, existe un flujo de aire de mar hacia tierra (Callado y
Pascual, 2002), 1a convergencia entre el frente frio superficial
y la masa calida y himeda del Mediterrdneo se intensifica,
siendo el ascenso mas acusado. En determinadas ocasiones,
el aire inestable puede superar el nivel de conveccidn libre
formando nubes de desarrollo vertical, que pueden conllevar
tormentas y lluvias intensas, que descargan alrededor de la
zona de convergencia, a veces sobre el mar, a veces sobre
el delta, pero dificilmente en las comarcas vecinas del delta
(ver la Figura 1).

Un factor importante para que el frente pueda producir
precipitaciones es su altura. Neumann (1951) propone me-
canismos como el que se describe en este trabajo para ar-
gumentar la elevada pluviometria nocturna en algunas zonas
costeras del Mediterraneo oriental. En ese trabajo, a pesar del
grosor de la corriente de drenaje o del terral comentado ante-
riormente, se indicaban alturas del frente entre 1000 y 1500
m, valores similares a los encontrados para el delta del Llo-
bregat en un trabajo previo (Herrero, 2008). Como también
indican Neumann (1951), Callado y Pascual (2002), Pascual
y Callado (2002), las precipitaciones generadas por el meca-
nismo descrito anteriormente acostumbran a ser nocturnas.
Como veremos, en el caso del delta del Llobregat este he-
cho queda claramente marcado en el registro pluviométrico
de una estaci6n de la zona.

3 Evidencias observacionales: analisis climatico
de la precipitacion

La deteccion de la propuesta anomalia pluviométrica
del delta del Llobregat se ha realizado a partir del analisis
climatico de la precipitacion media mensual y anual de dis-
tintos observatorios oficiales de la Agencia Estatal de Meteo-
rologia. El instrumental utilizado para el registro de la preci-
pitacidn es el pluvidmetro manual de Hellmann de 200 mm.
Los datos se han homogeneizado mediante el test de von
Neumann (von Neumann, 1941). Se han analizado dos se-
ries temporales: la lluvia mensual desde 1978 hasta 2002,
y una segunda serie que comprende mas observatorios ofi-
ciales de esta red, desde 1996 hasta 2005. Los resultados de
esta dltima serie de datos no tienen validez climética, pero
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Figura 3. Situacion geografica de las estaciones analizadas: Gava (violeta), Vilafranca (naranja), Pantano de Foix (azul claro), Cubelles
(negro), Canyelles (azul oscuro), Begues (azul), Viladecans (rojo). Las lineas muestran los cortes donde se analizard el régimen de vientos
en el valle y en el delta del Llobregat. Las unidades de los ejes son kilémetros.

si que nos ayudan a acabar de perfilar la tendencia que nos
da la primera de las series de datos, con mds de 27 afios de
longitud temporal, y con casi validez climatica, definiendo a
ésta como lo hace la OMM, que pide estadisticas hechas en
series de 30 afios.

3.1 Precipitacion estacional y anual

La Figura 2 muestra el régimen pluviométrico esta-
cional de los observatorios analizados (en la Figura 3 se
representa la situacion geografica de los observatorios). Tal
como se puede observar, el comportamiento pluviométrico
cualitativo de los observatorios analizados sigue el tipico
régimen del clima mediterrdneo costero (Bolle, 2002),
con un maximo pluviométrico en otofio, uno secundario
en primavera, y dos minimos, en invierno y verano. A
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continuacién se analiza la precipitacidon en cada estacién y
los mecanismos fundamentales que la pueden generar.

Tal como queda reflejado en la Figura 2, la precipita-
ci6n estival (de junio a agosto) es casi homogénea respecto
al entorno. Las precipitaciones de esta estacion estan
fundamentalmente causadas por tormentas que, aunque
normalmente precipitan de forma muy localizada, a lo largo
de los afios afectan de modo parecido a los alrededores
del delta del Llobregat. Asi pues, las tormentas de verano
afectan del mismo modo a las distintas estaciones y no existe
ninguna anomalia en el delta durante esta estacion.

Las precipitaciones primaverales (de marzo a abril)
estdn causadas, generalmente, por el paso de sistemas
frontales asociados a bajas presiones, los cuales son mds
activos cuanto mas al norte y al interior. Por eso en esta
época del afio, es en Vilafranca, situada mas al interior (ver
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Figura 4. Comparacién de la pluviometria en otofio entre distintas estaciones del delta del Llobregat y su entorno durante el periodo

1978-2002.

la Figura 3), donde la precipitacién presenta un maximo
respecto a otras zonas del entorno del macizo del Garraf,
y sobre todo al delta del Llobregat (estaciones de Gava y
Begues), donde la precipitacion es sensiblemente menor (ver
la Figura 2).

Durante el otofio (de septiembre a noviembre), la preci-
pitacién es, en el periodo analizado, notablemente superior
en el delta del Llobregat (estaciones de Gava y Begues de
la Figura 2) que en la llanura del Penedes (norte del macizo
del Garraf, estacién de Vilafranca), y que en el suroeste del
macizo (Cubelles). Asi mismo, excepto en el delta, la preci-
pitacién de otofo no presenta, a grandes rasgos, diferencias
importantes entre otros puntos del entorno del macizo. En la
Figura 4 se representa la comparacién de la lluvia recogida
en el otofio de cada afio desde 1978 a 2002 en la estacion
de Gava y en estaciones situadas al sur del macizo del
Garraf. Puede observarse como entre el norte (Vilafranca)
y el suroeste (Cubelles) del macizo, la precipitacién es muy
similar. Sélo en el delta, y en el altiplano de Begues, a 400 m
de altitud, presenta unos valores claramente superiores al
resto y comparables entre si.

La tendencia de las diferencias de precipitacién en
otofio entre la estacion de Gava y el resto muestra un
comportamiento distinto entre las estaciones situadas al
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norte y al sur del Llobregat. Para el caso de Canyelles
(punto mas al norte de la Figura 3), dnica estacién que
presenta una disminucién de la precipitacién con los afios,
la anomalia pluviométrica detectada aumenta durante el
periodo estudiado (1978-2002). Para el resto de estaciones,
la anomalia que presenta el delta del Llobregat se mantiene
aproximadamente constante (Cubelles) o disminuye clara-
mente (Vilafranca, Begues y Pantano de Foix). Esto es
debido a que en estas ultimas estaciones la precipitacién
en otono crece mucho més que en la estaciéon de Gava.
Aunque es necesario un estudio mds en profundidad de las
tendencias, incluyendo otras estaciones, estos datos pueden
representar una primera indicacién de que la importancia del
macizo del Garraf como elemento climético separador de la
precipitacion estd disminuyendo con el tiempo.

En cuanto a la precipitaciéon durante el invierno (de
diciembre a febrero), todo parece indicar que hay una ligera
tendencia positiva en la precipitacién en el delta respecto
a los observatorios situados al otro lado del macizo del
Garraf, al norte, al oeste y al suroeste del mismo. La razén
probablemente sea que diciembre se considera invierno, y la
formacion del frente superficial en el delta es todavia posible
de forma més o menos activa.
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Figura 5. Comparacién de la pluviometria anual entre el delta (Gava) y otras estaciones de fuera del delta para el periodo 1978-2002.

La diferencia de pluviometria en otofio condiciona
las variaciones de precipitacion anuales. La Figura 5
muestra la comparacion de la precipitacion anual durante
el periodo 1978-2002 en distintos observatorios del entorno
del delta con la estacién pluviométrica del mismo, Gava.
De la figura se puede concluir que el macizo del Garraf
actia como un elemento modificador de la precipitacién
entre la parte este y nordeste por un lado, y el oeste, norte
y suroeste, por el otro. Como se puede observar, cada afio
se acumula mayor precipitacion en la estacién situada al
este del Macizo (Gava) que en el resto de estaciones. En
el caso de las estaciones situadas a poniente del macizo
del Garraf en general se dispone alrededor de la linea de
equiprecipitacion. El exceso de precipitacion que presenta
Vilafranca respecto a Cubelles (Figura 5d) puede explicarse,
como se ha comentado anteriormente, por la precipitacion
primaveral.

En la Figura 6, y para completar el anélisis, se muestra
el mapa de isoyetas resultando del andlisis pluviométrico
para el periodo 1996-2005. Como se puede ver, hay una
distribucién desigual de la precipitacion en el entorno del
macizo del Garraf, detectindose una mayor precipitacion
anual en los observatorios situados al este del macizo; por
encima de los 630 mm en Gava y Begues. Valores que
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contrastan con los recogidos en los observatorios del oeste
y del norte del macizo: Vilafranca, a tan sélo 25 km de
Gava, y 15 km de Begues, presenta una precipitaciéon anual
notablemente menor, claramente por debajo de los 600 mm.
El promedio anual es de 122 mm de precipitacién menos
en Sitges que en Gava, siendo la distancia entre ambos
observatorios de una quincena de kilémetros, separados por
el macizo del Garraf. El observatorio Fabra de Barcelona
presenta una precipitacién ligeramente inferior a la de Gava,
atn encontrandose a una altitud de 400 m sobre el nivel del
mar, y por lo tanto donde la precipitacién es mds efectiva.

La anomalia pluviométrica también queda manifiesta
en el andlisis de otras variables relacionadas con la precipi-
tacién, como por ejemplo el nimero de dias de lluvia (dias
con mds de 0.1 mm de precipitacién). Asi, en el periodo
1978-2002, hay un mayor nimero de dias de precipitacién
en los observatorios del este y noreste del Macizo del Garraf
(Gava i Begues, con 81 y 83 dias respectivamente) respecto
al resto (Sitges, Canyelles, Vilafranca, con 73, 51 y 70 dias
respectivamente).

3.2 Precipitacion nocturna

Por lo que respecta a la hora del dia en la que se pro-
duce la precipitacién, se han utilizado los datos horarios de
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MEDITERRANIA

Figura 6. Isoyetas de precipitacion anual (mm) durante el periodo 1996-2005. En la figura se muestran las estaciones utilizadas para el

estudio.

Figura 7. Dominios de la simulacién con el modelo MMS5.
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la estacién meteoroldgica automética del Servei de Meteo-
rologia de Catalunya instalada en Viladecans, en plena zona
agricola del delta. Se ha analizado la precipitacion diaria a
escala horaria desde 1993 hasta 2005, estudiando los dias en
los cuales la precipitacion se produce entre las 22 UTC y las
07 UTC.

Antes que nada hay que destacar que la precipitacién
nocturna del mes de septiembre representa casi el total de la
precipitacion de este mes para todos los afos estudiados. De
los 68 mm de precipitacion media, aproximadamente 59 mm
lo han hecho durante la noche, entre las 22 y las 07 UTC, es
decir, un 87% de la precipitacion total de este mes. Este es
el mes en el que el sistema frontal superficial es seguramente
mds activo, y puede generar las precipitaciones mds impor-
tantes. Durante el mes de octubre, de los 69 mm de preci-
pitaciéon media, casi 44 mm lo hicieron en horario nocturno,
es decir, un 64%. En los meses de noviembre, diciembre
y enero, este porcentaje disminuye de forma considerable,
cuando la formacidn del frente superficial es mds dificil, y de
producirse éste es menos activo. Por lo tanto, tal y como ya
habia mostrado Neumann (1951), la mayor parte de la preci-
pitacién asociada a este tipo de situacién es nocturna.

De este andlisis se desprende la existencia de un me-
canismo pluviométrico que deja, en lineas generales, mas
precipitacion en el delta que en observatorios de los alrede-
dores. Esta precipitaciéon se produce fundamentalmente
en otofio y es nocturna. Esta marcada diferencia, y la
estaciéon del afo en que se produce, hacen plantear la
hipétesis de la formacién de un frente frio superficial como
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Figura 8. Reflectividad radar a las (a) 23 UTC del dia 2, (b) 00 UTC, (c) 00:20 UTC, y (d) 01:30 UTC del dia 3 de septiembre de 2000.

Fuente: AEMet.

mecanismo generador de una mayor precipitacion en el delta
del Llobregat.

Los resultados del andlisis de la anomalia pluviométrica
a nivel anual, y estacional, estdn de acuerdo con otros traba-
jos anteriores, que denotan un maximo pluviométrico en la
zona del Delta del Llobregat respecto al entorno mas inme-
diato (Clavero et al., 1996).

4 Modelizacidn del frente nocturno superficial

Una vez analizada la diferencia de precipitacién entre
el delta del Llobregat y las zonas cercanas, y cémo la for-
macién de un frente nocturno en el drea del delta del Llobre-
gat puede explicar este hecho, estudiaremos con mas detalle
algunos episodios en los que la precipitacién nocturna afectd
de forma practicamente exclusiva al delta, o bien se inten-
sificé en esta zona geogréfica. Se ha utilizado un modelo de
mesoescala para simular las condiciones atmosféricas de dos
episodios de finales del verano: el 2 de septiembre de 2000
y el 30 de agosto de 2007. Para los dos episodios, aparte de
estudiar las caracteristicas de la atmdsfera en el drea de in-
terés, se podra comparar la salida del modelo con los datos de
radar de la Agencia Estatal de Meteorologia (AEMet) y del
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Servei Meteoroldgic de Catalunya (Meteocat). Ademas, para
el primero, el 2 de septiembre de 2000, también se compara
la salida del modelo con las observaciones de la estacién de
Viladecans, situada en el delta del Llobregat.

4.1 Caracteristicas de la simulacién numérica

Para poder estudiar el fenémeno con mds precision
se ha llevado a cabo una simulacién con la versién 3.4
de la quinta generaciéon del modelo de mesoescala de
PennState/NCAR, llamado MMS5 (Dudhia, 1993, Grell
et al., 1995). Este modelo ya se ha utilizado recientemente
para otros estudios de frentes costeros (Malda et al., 2007).
Las condiciones iniciales y de contorno se han extraido
de los andlisis globales del modelo del European Centre
for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF); en la
simulacién numérica estas condiciones se actualizan cada 6
horas.

Se han definido cuatro dominios con resoluciones
horizontales de 27, 9, 3 y 1 km, y 40x40, 37x34, 52x52 y
70x70 puntos respectivamente (ver la Figura 7). EI punto
central del dominio mas grande estd situado a 41.99°N,
2.07°E. Las simulaciones se han realizado con la opcién
2-way nesting entre todos los dominios. Es necesaria
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Figura 9. Evolucién temporal desde las 00 UTC del dia 2 de septiembre a las 00 UTC del 4 de septiembre de 2000 de la precipitacién
acumulada, direccién e intensidad del viento, y temperatura observadas en la estacién de Viladecans (asteriscos) y obtenidas con el modelo
MMS en el punto de dominio de 1 km de resolucién mds cercano a la estacion (linea continua).

una resolucién horizontal elevada en el dominio mas
pequeiio para capturar los vientos en superficie que puedan
descender por el valle del Llobregat y por las montafas
cercanas. Aunque en la direccién vertical serfa también
recomendable una elevada resolucién si el objetivo fuera el
de capturar la aparicién de un posible jet de baja altura en
el valle, se han definido unicamente 27 niveles verticales o
(0 = (p - ptop)/(psfc - ptop))’ donde Psfc €S la presion
superficial y psop €s la presion en el techo del modelo
(100 hPa), ya que éste no es el objetivo del trabajo. Aun
asi, en la capa limite planetaria la resolucién vertical es
mds elevada para intentar capturar el ascenso del aire en la
formacion del frente. Los cuatro niveles mds bajos de la
simulacién numérica estan aproximadamente a 0, 170, 210,
260 m por encima del terreno. Debido a la dependencia de
los niveles o con la presion, la altura a la que se encuentran
estos niveles puede tener variaciones con el tiempo o el
punto del modelo.

Para los cuatro dominios se ha utilizado la
parametrizacion MRF para la capa limite (Troen y Mabhrt,
1986; Hong y Pan, 1996), simple ice (Dudhia, 1989) como
esquema de humedad, y cloud como esquema de radiacién
atmosférica. El esquema de conveccién ha sido distinto

Tethys 2009, 6, 31-50

para los dos dominios mds grandes y para los dos mads
pequeiios. En los dos dominios mds grandes se ha utilizado
la parametrizacion de Kain-Fritsch (Fritsch y Chappell,
1980; Kain y Fritsch, 1993; Kain y Fritsch, 2004), y para
los dos dominios mds pequefios no se ha utilizado ningtin
esquema de conveccién ya que la resolucion de la malla asi
lo aconseja.

4.2 Simulaciones de los episodios

A continuacién se presenta la simulacién numérica de
dos episodios donde se postula que la precipitacion esta pro-
ducida por la formacién de un frente costero en el delta del
Llobregat.

4.2.1 2 de septiembre de 2000

Ese dia habia una baja presion en el sur de Espafia
(no se muestra) que producia vientos en superficie débiles
manteniéndose durante todo el dia 3. En altura, el viento
también era poco importante en la zona de Catalufia.

Las imdgenes de satélite del 2 y el 3 de septiembre
mostraban nubes que se extendian por todo el norte de
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la peninsula y hacia el mar (no se muestra). Estas nubes
fueron enfridndose y aumentando su humedad durante la
madrugada del 3, especialmente en el drea de estudio. Por
su lado, las imadgenes de radar muestran que no hay lluvias
hasta las dltimas horas del 2 de septiembre cuando aparece
una banda de precipitacién importante paralela a la costa
(ver la Figura 8). Este hecho puede ser un indicio de la
presencia de un frente costero. La precipitacion se desplazé
hacia el mar, donde se intensifico.

Antes de presentar como el modelo reproduce la
situaciéon meteoroldgica a escala mesoescalar y cudles
son los mecanismos fundamentales para el desarrollo del
frente mesoescalar superficial delante del delta del Llo-
bregat, compararemos la salida del modelo con los datos
obtenidos durante el episodio en la estacién automdtica de
Viladecans.

En la Figura 9 se muestra la evolucién temporal durante
los dias 2 y 3 de septiembre de la precipitacién acumulada,
la temperatura a 2 m, la direccién y la intensidad del viento
a 10 m observada en la estacion (asteriscos) y simulada con
el modelo de mesoescala en el punto de dominio de 1 km
de resolucién horizontal mas cercano a la estacion (linea
continua).
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Como se puede observar en la figura, el modelo subes-
tima claramente la precipitacion recogida en la estacion.
Ademads, el modelo simula mds precipitacién entre las
10 UTC y las 18 UTC del dia 3 y no durante la noche
precedente.

En cuanto a la temperatura, el modelo ajusta bastante
bien las observaciones durante la madrugada del dia 3, con
un error maximo del 5%. Asimismo, el modelo simula co-
rrectamente la direccion y la intensidad del viento observada
durante las horas finales del dia 2 y durante el dia 3. Este
periodo coincide con el desarrollo del frente. Como se puede
observar, los vientos que se producen entre las 00 UTC y
las 08 UTC del dia 3 de septiembre provienen del noroeste
y pueden ser vientos de drenaje que bajan por el valle del
Llobregat. Por lo tanto, a la vista de la Figura 9, el modelo
reproduce correctamente las condiciones atmosféricas
registradas en Viladecans, excepto la precipitacién que como
se postula durante todo el articulo es un fenémeno bastante
local.

El sondeo de Barcelona, 15 km al norte de la zona de
estudio, y fuera de la influencia del delta del Llobregat nos
proporciona otra fuente de validacién del modelo para los
dias de estudio. En la Figura 10 se representan los perfiles
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verticales de la temperatura, la temperatura de punto de
rocio, la direccién y la intensidad del viento medidas con
el sondeo de Barcelona (41.383°N, 2.116°E) y obtenidas
con el modelo MMS5 en el punto de dominio 4 mds cercano
al punto del sondeo (41.404°N, 2.181°E, 28 m) el 3 de
septiembre de 2000 a las 00 UTC.

Se puede concluir que, a pesar de que el modelo
no puede capturar toda la estructura de la capa superfi-
cial, especialmente por lo que respecta a la velocidad del
viento, reproduce de modo satisfactorio las condiciones
atmosféricas en la capa limite para el dia de estudio.

A continuacién nos centraremos en la simulacién de
los vientos y la precipitacién obtenida en los dos dominios
mas pequefios, de 3 y 1 km de resolucién horizontal. En la
Figura 11 se muestra la divergencia (convergencia negativa)
obtenida con la simulacién numérica en el dominio 3 entre

Tethys 2009, 6, 31-50

las 00 y las 05 UTC del 3 de septiembre de 2000. Como
se puede observar, el modelo produce valores negativos
de la divergencia, i. e., convergencia positiva, en toda la
costa delante del delta del Llobregat, lo que favorece los
movimientos verticales y puede producir nubosidad en la
zona. Para observar con mas detalle como se produce esta
convergencia y sus efectos analizaremos la salida del modelo
en el dominio mds pequefio.

En la Figura 12 se muestran los vientos superficiales
y la precipitacién acumulada obtenida con el modelo en el
dominio mds pequefio de la simulacién entre las 00 UTC
y las 05 UTC del 3 de septiembre de 2000. Como se
puede observar, inicialmente en todo el valle los vientos
predominantes son del sureste, producidos probablemente
por la brisa marina. Pero, a medida que avanza la noche, los
vientos sindpticos del sureste compiten con los vientos de
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Figura 16. Reflectividad radar a las (a) 20:48 UTC, (b) 21 UTC, (c) 21:12 UTC y (d) 21:36 UTC del 30 de agosto de 2007. Fuente:

Meteocat.

drenaje que provienen del valle del Llobregat en direccion
noroeste, produciéndose una zona de convergencia a lo largo
de la costa tal como se ha mostrado en la Figura 11. Por lo
tanto, y tal como se ha mencionado anteriormente, el aire
relativamente mas seco y frio que baja por el valle puede
tener un papel importante en el desarrollo del frente.

En cuanto a la precipitacién, y como ya hemos men-
cionado anteriormente, el modelo no predice de manera
adecuada la precipitacion en la zona. Si comparamos con
las imagenes de radar (ver la Figura 8), queda claro que el
modelo produce precipitacién mucho mds lejos de la costa.
Este hecho puede ser debido a la sobreestimacién de la
intensidad del viento del noroeste mostrado en la Figura 9.
Aln asi, las cantidades de precipitaciéon acumulada en el
modelo son parecidas a las recogidas en la estacion de
Viladecans.

Tethys 2009, 6, 31-50

La Figura 13 muestra el campo de vientos (izquierda) y
la componente horizontal del viento en la direccién norte-sur
(derecha) a lo largo de un corte longitudinal siguiendo el
valle (linea roja de la Figura 3).

En el campo de viento mostrado en la Figura 13 queda
manifiesta la convergencia de aire que se produce en el
delta entre los vientos que descienden por el valle y los que
provienen del mar. Si nos fijamos en la figura donde se
muestra la componente norte-sur de la velocidad horizontal,
se observa cémo, a esta hora, los vientos superficiales en la
costa son positivos, es decir, en direccién norte, cambiando
de signo a medida que remontan el valle.

Para observar con mas claridad los vientos de drenaje
que confluyen a lo largo del valle desde las montafias cer-
canas, estudiaremos el régimen de vientos y la convergencia
del aire a lo largo del corte transversal mostrado en la
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Figura 17. Imégenes del viento superficial y precipitacién acumulada obtenidas con el modelo MMS5 en el dominio de 1 km de resolucién
alas (a) 19 UTC, (b) 20 UTC, (c) 21 UTC y (d) 22 UTC del 30 de agosto de 2007.

Figura 3 (linea negra). En la Figura 14 se muestra el régimen
de vientos y la divergencia a lo largo del corte transversal
marcado en negro en la Figura 3, a las 06 UTC del 3 de
septiembre de 2000.

La figura muestra los vientos que descienden por las
faldas de las montafias y confluyen en el valle (divergencia
negativa). Este flujo de aire frio y seco desciende siguiendo
el valle a lo largo de la noche, encontrandose con el aire
maritimo mas hiimedo y caliente, provocando la aparicién
de un frente.

Para estimar la altura de este frente, la Figura 15
muestra la variacion con la altura de la direccion e intensidad

Tethys 2009, 6, 31-50

del viento y de la humedad relativa a las 20 UTC del 2 de
septiembre de 2000 a lo largo del valle del Llobregat. Como
se puede ver, hay claramente dos tipos de flujos diferencia-
dos. En la superficie el aire es seco, proviene del sureste y
tiene velocidad moderada. Estas condiciones se mantienen
aproximadamente hasta 500 m. Por encima, el aire es mds
himedo, su velocidad disminuye y su direccién gira hacia el
sur. Finalmente, en alturas superiores a 1000 m, la velocidad
del aire aumenta de nuevo, la humedad disminuye y proviene
del oeste. Por lo tanto, la altura del frente estaria alrededor
de 1000 m.
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Figura 18. Direccién del viento en funcién de la altura obtenida con el modelo MMS5 durante el 30 de agosto de 2007 a lo largo del valle
del Llobregat (linea roja de la Figura 3) a las (a) 19 UTC, (b) 20 UTC, (c) 21 UTCy (d) 22 UTC.

4.2.2 30 de agosto de 2007

De las imagenes de radar (Figura 16) se observa cdmo
se forman precipitaciones sobre el delta del Llobregat que se
inician repentinamente hacia las 20:30 UTC y se mantienen
estacionarias durante mds de una hora, hasta que se despla-
zan hacia el mar y la vecina comarca del Garraf.

La modelizacién de este episodio se muestra en las Fi-
guras 17 a 21. En la Figura 17 puede observarse cémo ini-
cialmente los vientos eran de componente maritimo. Pos-
teriormente, estos vientos interaccionan con los vientos de
drenaje del valle bajo del Llobregat, produciendo un frente
frio superficial que genera las precipitaciones. Estas precipi-
taciones dejaron hasta 10 mm en el municipio de Viladecans.
Hacia las 22 UTC el viento de drenaje es el dominante en el
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suelo, y al llegar a la costa del delta la masa de aire fria se
desplaza hacia el sur, moviéndose el frente hacia las costas
del Garraf, tal y como se observa en las imdgenes de radar
(Figura 16).

En cuanto a la precipitaciéon acumulada, la comparacién
con las imagenes de radar pone de manifiesto que el mode-
lo no reproduce adecuadamente su localizacién espacial. El
modelo prescribe la precipitaciéon mds al interior y hacia el
sur, sobre el macizo del Garraf y el Ordal (ver la Figura 17),
que el que se observa en las imdgenes de radar (Figura 16).

En las Figuras 18, 19 y 20 se muestran respectivamente
la variacion con la altura de la direccion, la intensidad del
viento y la humedad relativa obtenida a lo largo del valle del
Llobregat (Iinea roja de la Figura 3) durante el anochecer del
30 de agosto de 2007. La existencia de un frente superficial
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Figura 19. Intensidad del viento en funcién de la altura obtenida con el modelo MM5 durante el 30 de agosto de 2007 a lo largo del valle
del Llobregat (linea roja de la Figura 3) a las (a) 19 UTC, (b) 20 UTC, (c) 21 UTCy (d) 22 UTC.

tendria que quedar reflejada por una variaciéon mas o menos
acusada con la altura de la direccién y, quizas, la intensidad,
asi como de la humedad relativa.

En la Figura 18 puede observarse como la direccion del
viento cambia con la altura a lo largo de todo el valle, pro-
gresivamente, desde las 19 UTC. Esta cizalladura es mds pro-
nunciada a partir de las 20 UTC, correspondiente con la for-
macion de la precipitacion, segin se desprende del analisis
de las imagenes del radar (Figura 16). Mientras que en su-
perficie el viento es de componente norte, proveniente del
drenaje del valle del Llobregat, en altura el viento cambia,
de forma mds o menos brusca segin la hora, a componente
sur y suroeste. La altura de este cambio en la direccién del
viento, que sigue la orografia del valle, se sitia alrededor de
los 900 m, altura que determinaria en este episodio la del
frente superficial.

Tethys 2009, 6, 31-50

La intensidad del viento nos muestra la aparicién de un
maximo a baja altura en el drea de interés (ver la Figura 19).
Como puede observarse, a partir de las 20 UTC los vien-
tos superficiales son muy importantes, disminuyendo con la
altura hasta llegar al 1imite del frente, ligeramente por de-
bajo de 1000 m. Es importante recalcar la correspondencia
existente entre la variacion de la direccion y de la intensidad
del viento con la altura que ponen de manifiesto las Figu-
ras 18 y 19.

Para confirmar la existencia de dos masas de aire de dis-
tintas caracteristicas, en la Figura 20 se muestra la variacién
de la humedad relativa con la altura a lo largo del valle del
Llobregat durante el anochecer del 30 de agosto de 2007. De
nuevo tenemos que recalcar la correlacién entre humedad e
intensidad/direccion del viento a partir de las 20 UTC. Ini-
cialmente, el gradiente vertical de humedad es muy pequefio
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Figura 20. Humedad relativa en funcién de la altura obtenida con el modelo MMS5 durante el 30 de agosto de 2007 a lo largo del valle del
Llobregat (linea roja de la Figura 3) a las (a) 19 UTC, (b) 20 UTC, (c) 21 UTC y (d) 22 UTC.

a lo largo del valle (Figura 20a). Pero con el paso de las
horas, la humedad en altura aumenta, ya que los vientos
maritimos ascienden por encima de los vientos de drenaje,
mas frios y menos hiimedos. Esto produce, a partir de las
21 UTC, un gradiente vertical de humedad tipico de un frente
frio: en superficie el aire mantiene una humedad del orden
del 60%, mientras que en altura aumenta, hasta que se al-
canza la saturacion hacia los 900 m, coincidiendo con el
cambio de direccién del viento y el minimo de intensidad,
y lo que suponemos como altura del frente.

La estructura del frente también puede observarse clara-
mente en la Figura 21 donde se representa la direccién e in-
tensidad del viento, y la humedad relativa a lo largo de un
corte perpendicular en el valle a las 22 UTC del 30 de agosto
de 2003. Para cualquiera de las variables que se representan
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en esta figura, la altura del frente queda claramente marcada
por su gradiente vertical.

5 Conclusiones

Analizando el régimen pluviométrico de varias esta-
ciones situadas en el delta del Llobregat y sus alrededores,
se ha mostrado como, a pesar de la proximidad de las
estaciones pluviométricas, la precipitacién media anual es
superior en la zona del delta del Llobregat respecto a las
zonas de los alrededores. Esta diferencia es mas acusada en
relacion a las estaciones situadas hacia el suroeste, al otro
lado del macizo del Garraf.

La estacion del afio durante la cual estas diferencias
son mds acusadas es el otofio. En los observatorios plu-
viométricos del entorno del delta, en general, la lluvia en
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Figura 21. (a) Direccion, (b) intensidad del viento y (c) humedad relativa en funcién de la altura obtenida con el modelo MMS5 a las 22 UTC
del 30 de agosto de 2007 para un corte transversal en el valle del Llobregat (linea roja de la Figura 3).

otofio es la mas importante del afio, pero no llega, en lineas
generales, a la que precipita en el delta del Llobregat, a
excepcion de Begues, situado por encima de los 400 m de
altitud. La razén que se propone en este trabajo para explicar
las diferencias de precipitacion es la formacién de un frente
frio superficial y nocturno en el delta o mar adentro.

El valle del Llobregat, ancho y rectilineo en su dltimo
tramo, canaliza el aire frio nocturno de finales de verano y
de otofio, formédndose un frente frio al llegar al delta, donde
domina una masa de aire cdlida y himeda, una masa de
aire mediterraneo. Este frente puede generar nubosidad de
desarrollo vertical y aportar precipitaciones importantes mar
adentro o que muy a menudo afectan a la zona del delta.
Esta hipdtesis queda reforzada al analizar la precipitacion en
otofio en el delta durante el periodo 1993-2005, donde se ob-
serva que mas del 80% de ésta se produce durante la noche.

No sucede lo mismo en las zonas del interior, como
el Ordal o Collserola, o al otro lado del macizo del Garraf,
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ya que éste impide que este frente se pueda extender hacia
el suroeste, hacia las comarcas del Garraf y Baix Penedes.
Como consecuencia, la precipitacién es notablemente menor
en otoflo, y durante el resto del afio en esta zona. Esta
convergencia de aire en el area del delta del Llobregat se ha
postulado que podria favorecer la aparicién de fendmenos
de conveccién profunda y formacién de tormentas como las
descritas por Bech et al. (2007).

Para confirmar este hecho, se han analizado y simulado
mediante el modelo de mesosescala MMS5 dos situaciones
meteorolégicas en las que todo indica que se generd este
frente superficial nocturno que dejé precipitaciones en
el delta del Llobregat. El modelo simula bien, en lineas
generales, la situacién sindptica y reproduce claramente los
vientos de drenaje, que aparecen al final de la noche en el
valle del Llobregat y provocan la aparicion de un frente en la
zona del delta del Llobregat.
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Para los dos dias presentados, aunque la situacién
produce precipitacién en el area de estudio, ésta se forma
mucho mas lejos de la costa de lo que se observa en las
imdgenes de radar. Este hecho también queda reflejado en
la comparacién con los datos de la estacion de Viladecans
para el dia 2 de septiembre de 2000. El modelo simula
correctamente la direccién del viento y la temperatura
durante la noche del 2 y la madrugada del 3 de septiembre de
2000 en este punto. Por el contrario, el modelo sobreestima
ligeramente la intensidad del viento. Este hecho puede
causar que el area de precipitacion simulada se desplace
hacia el mar, subestimando, por lo tanto, la precipitacion
registrada en la estacién de Viladecans.

El analisis de la estructura del flujo a lo largo y
perpendicularmente al valle del Llobregat nos ha permitido
caracterizar la estructura del frente y estimar su altura. Las
caracteristicas de los episodios presentados en el presente
trabajo son similares a las de los dias 10 y 25 de octubre
de 2007 analizados por Herrero (2008). La altura del frente
de todos estos estudios es similar a la presentada en otros
estudios previos realizados en el Mediterrdneo oriental
(Neumann, 1951) y se sitda alrededor de los 1000 m.

Por lo tanto, en general la anomalia pluviométrica
durante el otofio el delta del Llobregat puede estar producida
por la apariciéon de un frente superficial nocturno en la
costa del delta. Con el modelo MMS5 se ha podido simular
la aparicién de vientos de drenaje en el valle durante un
episodio de lluvias intensas en la zona, fundamentales para
la formacién del frente segun la hipdtesis formulada en este
trabajo. Con la finalidad de ratificarla es necesario realizar
simulaciones adicionales de otros episodios similares ya
identificados.
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