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1 INTRODUCCION

Las interacciones entre la superficie continental y la atmdsfera se producen a
través de flujos de energia, flujos de masa y del ciclo de nutrientes. Los
retroefectos entre la atmdsfera y la superficie que afectan a estos flujos tienen
efectos importantes en el sistema climatico y hacen de la prediccién del clima
futuro un problema extraordinariamente complejo. Desde el siglo XIX, las
actividades del hombre, ademas de estar liberando grandes cantidades de GEI
en la atmdsfera, provocando el cambio climatico global, estdn cambiando la
superficie tierra (vegetacion, suelos, agua) lo cual puede provocar cambios
climaticos no menos importantes a escala regional y local.

La necesidad de disponer de informacion relativa al cambio climatico a escalas
que van desde el ambito regional al local constituye uno de los aspectos que
centran el debate sobre el cambio global. Este tipo de informacion es necesario
para evaluar los impactos del cambio climatico sobre los seres humanos y los
sistemas naturales, asi como para desarrollar estrategias adecuadas de
adaptacion y mitigacion a nivel nacional. Los cambios de larga duracién del
calentamiento global producen cambios en las amplitudes de las variaciones
climaticas de escalas temporales mas cortas, que se extienden desde la
decenal hasta la diaria, con un control de la superficie continental que varia
segun la estaciéon del ano y la geografia, asi como en las escalas espaciales
regional y local. La importancia de la resolucion de los modelos se desprende
del hecho de que detalles de las propiedades de la superficie a escalas tan
pequefas como unos cuantos kildbmetros pueden ser importantes para las
escalas mas grandes. En consecuencia es muy importante, para que las
proyecciones de los modelos climaticos tengan verosimilitud, que estos
representen suficientemente los intercambios de energia y agua entre
superficie tierra y atmdésfera para lo cual es esencial que los retroefectos a las
perturbaciones producidas por las actividades humanas estén reflejados.

Esta nota técnica pretende, en primer lugar, extraer informacion de las
proyecciones climaticas para el periodo 2071-2100 de modelos climaticos
regionales para la Peninsula Ibérica y Baleares, analizando las variaciones
proyectadas de los componentes del balance hidrolégico y del balance
energético en el suelo, y, en segundo lugar, tratar de imputar las incertidumbres
de dichas predicciones a las distintas fuentes posibles: escenarios de emision
(IEEE), modelos climaticos globales (MCG) y modelos climaticos regionales
(MCR). A este fin se han utilizado los nueve MCR que participan en el proyecto
europeo PRUDENCE (http://prudence.dmi.dk/). Estos modelos se han valido de
las proyecciones de ciertos MCG del Tercer Informe de Evaluacion (TAR) del
IPCC (Panel Intergubernamental sobre el Cambio Climatico) para realizar
simulaciones tanto para el periodo del denominado experimento de control
(1961-1990), como para el periodo del denominado experimento de clima
futuro (2071-2100), para dos escenarios de emision antropogénica del IPCC
(IEEE-IPCC): A2 y B2. Se han utilizado los datos de salida de los MCR
PRUDENCE, previamente interpolados a una rejilla comun, correspondiente a
un dominio geografico que comprende la Peninsula Ibérica y el archipiélago
balear.

También se comparan los resultados obtenidos en el periodo de control con
datos obtenidos a partir del Balance Hidrico Operativo de AEMET (1996-2004),
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y con datos obtenidos de la Base de Datos Climatolégica Nacional a partir de la
red radiométrica de AEMET (1992-2007).

1.1 Sueloy clima

El sistema climatico es muy complejo porque implica a cinco componentes
principales del Sistema Tierra: la atmdsfera, la hidrosfera, la criosfera, la
superficie solida terrestre y la biosfera. Cada una de los componentes
interactua con los demas de forma no lineal y también con ciclos bioquimicos
globales, que controlan la concentracion de GEIl en la atmodsfera y, como
resultado determinan el clima regional y global de la superficie de la Tierra
(figura 1). Las interacciones se producen a través de flujos de energia: calor
sensible, calor latente, radiacion; de flujos de masa: de agua y de gases traza
radiativamente importantes, entre los que figuran el didxido de carbono (CO,) y
el metano (CHy); y del ciclo de nutrientes.

El clima, por tanto, no solo depende de procesos atmosféricos, sino también de
procesos fisicos, quimicos y biolégicos, conectados entre si, que implican a
otros componentes del sistema Tierra, como son los ciclos del agua, del
carbono y de oxigeno que han afectado a la formacion y evolucion de la
atmosfera. Las propiedades radiativas de la atmésfera, un factor de control
primordial del clima de la Tierra, estan muy afectadas por el estado biofisico de
la superficie de la Tierra y por la abundancia de un numero de constituyentes
traza, que incluyen los GEI y aerosoles. La composicidon de la atmdsfera esta
determinada por procesos tales como emisiones naturales y antropogénicas de
gases y aerosoles, transportes a diversas escalas, transformaciones quimicas y
microfisicas, deposicion humeda, y absorcion superficial por la tierra y
ecosistemas terrestres, y por el océano y sus ecosistemas. Estos procesos vy,
mas generalmente las velocidades de los ciclos biogeoquimicos, estan
afectados por el cambio climatico, e involucran interacciones entre y dentro de
los distintos componentes del sistema Tierra. Estas interacciones son en
general no lineales y pueden producir retroefectos o retroalimentaciones,
negativos o positivos, en el sistema climatico.
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Figura 1. Los sistemas fisicos y biogeoquimicos en el sistema climatico (fuente: DONALD PERKEY,
http://space.hsv.usra.edu/TRESTE/teaching_resources.html).

La atmosfera juega el papel principal en el clima. La interaccion entre la
radiacion y la conveccidn atmosférica regula la temperatura en la superficie de
la Tierra, imponiendo los limites para la nieve y la capa de hielo, y para las
diversas zonas de vida en la biosfera. La capa de ozono estratosférica protege
la biosfera de los efectos letales de la radiacidn solar ultravioleta. Los patrones
de viento regulan las zonas de surgimientos oceanicos que suministran
nutrientes a la biosfera marina e influyen en la temperatura superficial del mar,
determinan la distribucidon de agua que sostiene la biosfera sobre tierra,
transportan gases traza, humos, polvo, insectos, semillas y esporas a grandes
distancias. La lluvia, el hielo y el viento erosionan la corteza terrestre,
desgastan cordilleras, remodelan el paisaje, y reponen los suelos y el
suministro de iones metalicos necesarios para el sostenimiento de la vida.

Los otros componentes del Sistema Tierra también juegan importantes papeles
en el clima. Los océanos destacan por su gran inercia térmica y su papel
central en el ciclo del carbono, que controla las concentraciones de dioxido de
carbono. Las superficies extensas de hielo y nieve de la criosfera hacen la
Tierra mas reflectora, y en consecuencia mas fria de lo que seria en su
ausencia. Las plantas terrestres, por medio de la evaporacion a través de sus
hojas, ejercen una fuerte influencia que modera el clima de los trépicos y en
verano de los extratropicos. Los organismos vivos terrestres y marinos han
contribuido decisivamente a la liberacion del oxigeno y el secuestro de carbono
en la corteza terrestre, reduciendo por tanto la concentracion atmosférica de
CO.,. A escalas de tiempo de millones de afios o mayores, la tectonica de
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placas ejerce influencia sobre el clima por la deriva de los continentes, la
orogénesis y el vulcanismo.

La superficie sobre tierra de interés para el clima es la biosfera terrestre, es
decir, la estructura de los suelos, la vegetacion y otros componentes bioldgicos,
los procesos que los conectan, y el carbono, el agua y la energia que
almacenan (IPCC, 2007). La mayoria de los impactos del clima sobre animales
y humanos provienen de su papel regulador de la condicion y distribucidn
geografica de los elementos de la biosfera terrestre: bosque, pradera, tundra, y
desierto. El limite entre la tundra y el bosque se corresponde estrechamente
con el limite de la zona del permafrost, que estd determinado por la
temperatura media anual. Los limites entre bosque y pradera, o entre desierto y
pradera, estan principalmente determinados por los requerimientos de agua de
las plantas. Las plantas utilizan el agua para producir clorofila y mantener
frescor en los dias calidos de verano. La demanda de agua de cualquier tipo de
vegetacion aumenta con la temperatura.

Los biomedios son regiones geograficas con climas que favorecen
combinaciones distintas de plantas y especies animales. Por ejemplo, la tundra
es la forma dominante de vegetacion en regiones en que la temperatura media
del mes mas calido es < 10 °C, y la rala vegetacién de desierto prevalece en
regiones en que la evaporacion potencial (proporcional a la cantidad de
radiacion solar que alcanza la superficie) excede a la precipitacion. La
distribucion global de biomedios esta determinada por la insolaciéon (i.e., la
radiacion solar incidente) en el tope de la atmésfera y por el clima de la
superficie sobre tierra incluidas las caracteristicas sistematicas de los ciclos
diario y estacional, es decir por:

e la temperatura media anual

e |a oscilacion de temperatura diaria y anual

e la precipitacién media anual, y

e las distribuciones estacionales de precipitacién y nubosidad

y ademas por la forma en que una serie de procesos fisicos envueltos en la
interaccion superficie tierra-atmosfera estan acoplados a la escala de tiempo
diaria.

A su vez, la insolacion y el clima en un lugar, estan determinados por la latitud,
la altitud, la posicidon con referencia a la configuracién tierra-mar, y el terreno.
La influencia combinada de la altitud sobre la temperatura, del terreno sobre la
precipitacion y de la pendiente local del terreno sobre la radiacién solar
incidente da lugar a una distribucion variada de biomedios en las regiones
montanosas.

El clima de la superficie interactua con la cubierta de vegetacion, los biomas, la
productividad, la respiracion de la vegetacién y el suelo, y los incendios, todos
los cuales son importantes para el ciclo del carbono (figura 2). Los ecosistemas
terrestres influyen a través de diversos procesos en el flujo de carbono entre la
tierra y la atmodsfera. La productividad fotosintética de los ecosistemas
terrestres cambia en respuesta a los cambios de temperatura, precipitacion,
CO; y nutrientes. Si el clima se vuelve mas favorable para el crecimiento (por
ejemplo, aumento de las precipitaciones en un sistema semiarido), la
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productividad aumenta, y la absorciéon de carbono atmosférico se intensifica.
Los compuestos de carbono organico en los suelos, originalmente procedentes
de materia vegetal, son respirados (es decir, oxidados por comunidades
microbianas) a diferentes tasas dependiendo de la naturaleza de los
compuestos y de las comunidades microbianas. La tasa conjunta de la
respiracion depende de la temperatura del suelo y la humedad. Los
desplazamientos en estructura de ecosistemas en respuesta a un cambio
climatico pueden alterar el reparto de carbono entre la atmdsfera y la superficie
terrestre. La migracion hacia el norte del bosque boreal en la tundra podria
inicialmente llevar a un aumento del almacenamiento de carbono en el
ecosistema debido a la mayor biomasa de los arboles respecto a hierbas vy
arbustos, pero durante un tiempo mas largo (por ejemplo, siglos), los cambios
en el carbono del suelo tendrian que ser considerados para determinar el
efecto neto. Un cambio de la selva tropical a sabana, por otra parte, daria lugar
a un flujo neto de carbono desde la superficie terrestre a la atmdsfera.

Figura 2. El ciclo global del carbono para la década de 1990, mostrando los flujos anuales principales en GtC afio-%;
los flujos preindustriales ‘naturales’ en negro y los flujos ‘antropogénicos’ en rojo (IPCC, 2007).
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Toda esta interaccion biosfera terrestre-clima, da lugar a retroefectos positivos
y negativos debidos a procesos biogeofisicos y biogeoquimicos. Los procesos
biofisicos involucran a los almacenamientos de energia y de agua en el suelo, y
a los mecanismos que las acoplan a la atmosfera. Los intercambios de energia
y agua estan estrechamente acoplados como se aprecia en el balance de
energia en superficie.

La superficie sobre tierra, en promedio, mantiene un equilibrio entre la radiacién
neta incidente y los flujos de calor sensible y latente con la atmdsfera, conocido
como "balance energético". El balance de energia en superficie, BES, tiene un
fuerte impacto en el clima de equilibrio en superficie y en la oscilacion diurna de
la temperatura. De forma simplificada lo escribimos como:

RN=SWN+LWN=SH+LH+G (1)

donde la radiacion neta en superficie, RN, es la suma de los flujos de onda
corta neta, SWN, y de onda larga neta, LWN, (se consideran positivos los flujos
de radiacion hacia la tierra), que se equilibra por los flujos hacia arriba de calor
sensible, SH, y de calor latente, LH, y el almacenamiento en tierra y cubierta
vegetal, G. El calor sensible es la energia que intercambian suelo y atmésfera
por la diferencia de temperatura, y el calor latente es la pérdida de energia de
la superficie por la evaporacion del agua de suelo. El calor latente del vapor de
agua se transforma en calor sensible en la atmosfera al condensarse el vapor,
que vuelve a la superficie como precipitacién. La superficie tierra también
mantiene un "balance de agua en superficie" medio. El agua que llega a la
superficie por precipitacion se pierde finalmente a través de flujo de vapor de
agua o por escorrentia. Los flujos del balance y, por tanto, el clima de la
superficie pueden cambiar por términos radiativos (e.g., albedo) o no radiativos
(e.g., procesos relacionados con el ciclo del agua). Asi la influencia de la
biosfera sobre el clima se concretara por sus efectos sobre

e el ciclo hidroldgico, por ejemplo controlando la temperatura los dias
calidos por la evapotranspiracion;

e ¢l albedo local;

¢ la rugosidad de la superficie sobre tierra.

1.2 El cambio climatico global y el control de la superficie en
su impacto en las escalas espaciales y temporales mas
cortas

En asuntos del clima se usa la palabra “regional” para indicar el ambito total de
escalas espaciales del orden de 10 000 km? o inferiores. Con esta
consideracion, la labor de generar proyecciones climaticas fiables a escala
regional es extraordinariamente complicada, puesto que la sefal de cambio
climatico regional esta afectada por procesos de un amplio intervalo de escalas
espaciales, desde la planetaria hasta la sindptica y mesoescalar. Por ejemplo,
el efecto del incremento de GEI afectara a la circulacion general de la
atmosfera y a la estructura de los sistemas dinamicos de la escala planetaria.
Posteriormente esta marca climatica a gran escala se modula a nivel regional y
local a través de una multiplicidad de forzamientos, entre los que se incluyen la
presencia de una topografia compleja, las lineas costeras y la distribucion de
los aerosoles.
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Los cambios de larga duracion del calentamiento global producen cambios en
las amplitudes de las variaciones climaticas de escalas temporales mas cortas,
que se extienden desde la decenal hasta la diaria. El sistema climatico de la
superficie sobre tierra ejerce controles sobre las amplitudes de las variables en
todas esas escalas de tiempo, que varian segun la estacion del afo y la
geografia (IPCC, 2007). Por ejemplo, segun TRENBERTH Y SHEA (2005) la
correlaciéon entre la temperatura del aire en la superficie y la precipitacion es
fuerte y positiva sobre la mayoria de las zonas terrestres de invierno (hacia el
polo desde 40°N), cuando la pérdida de agua (evaporacion de los suelos o
transpiracion de las plantas) no esta limitada por la disponibilidad de agua en el
suelo. En estas condiciones, el crecimiento de la tension de saturacion del
vapor al aumentar la temperatura disminuye la humedad relativa, aumentando
la cantidad de flujo de agua hacia la atmésfera. Si la escala espacial en la que
aumenta la temperatura de la superficie es suficientemente grande para que
controle la temperatura de la atmésfera, ésta contendra mas vapor de agua y
podra proporcionar mas precipitacion con temperaturas mas calidas. Sin
embargo, la correlacion entre la temperatura del aire en la superficie y la
precipitacion es fuerte pero negativa en la mayor parte de las tierras tropicales
y en verano. Estas diferencias se derivan de la competencia entre retroefectos
con el ciclo del agua. Las nubes bajas, a su vez, controlan fuertemente las
temperaturas de la superficie, mayor LWN, especialmente en las regiones frias
donde hacen la superficie mas calida. En las regiones calidas secas la
superficie terrestre puede llegar a ser mas calida debido a falta de evaporacion,
y/o a falta de nubes, y estos cambios repercutirian de nuevo en los flujos de
forma contraria: retroefecto negativo.

Segun SCHAR (2004), GIORGI (2004) y otros, el aumento de las concentraciones
de GEI se espera que extreme la variabilidad interanual del clima en verano en
Europa y en otras regiones de latitudes medias, causando potencialmente olas
de calor mas frecuentes. SENEVIRATNE ET AL. (2006) indican que el aumento de
esta variabilidad en la Europa central y oriental se debe principalmente a
retroefectos entre la superficie tierra y la atmdsfera. Ademas sugieren que las
interacciones tierra-atmosfera aumentan la variabilidad climatica en esta region
debido a que los regimenes climaticos en Europa se desplazan hacia el Norte
en respuesta al aumento de concentraciones de GEI, creando una nueva zona
climatica de transicion con un fuerte acoplamiento tierra-atmdsfera. Estos
hallazgos enfatizan la importancia de la influencia de los retroefectos humedad
del suelo-temperatura (ademas de los retroefectos humedad del suelo-
precipitacion, i. e. KOSTER ET AL., 2006) sobre la variabilidad climatica en verano
y sobre la migracién potencial de las zonas climaticas con fuerte acoplamiento
tierra-atmosfera como consecuencia del calentamiento global, resaltando el
papel crucial de las interacciones tierra-atmaosfera en el futuro cambio climatico.

Los controladores del sistema climatico superficie tierra (albedo superficial,
albedo de nube, precipitacion, ...) tienen mayores efectos a escala regional y
local que en el clima mundial, que esta controlado principalmente por los
procesos de balance de radiacion global. Segun MYHRE ET AL. (2005) el albedo
de los sistemas agricolas es soélo ligeramente superior al de los bosques, y el
impacto desde tiempos preagricolas del paso del uso de la tierra a agricultura
en el forzamiento radiativo mundial ha sido sélo -0,09 W m™, es decir,
alrededor del 5% del aportado por el CO, al calentamiento desde la época
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preindustrial. La superficie de tierra comprende alrededor del 30% de la
superficie terrestre, pero puede tener efectos muy importantes sobre la
reflexion global de la radiacién solar en conjuncién con los cambios en el hielo
y la nieve, y el oscurecimiento de esta ultima por la vegetacion.

En una escala regional y en superficie, ademas del forzamiento radiativo, hay
otros procesos, mas localizados y de menor escala de tiempo, que pueden
afectar al clima regional y local de otras maneras y, posiblemente, ser de una
importancia comparable a los efectos de los GEIl. Los cambios en el suelo que
modifican su enfriamiento por evaporacion pueden causar grandes cambios en
la temperatura de la superficie, tanto a nivel local como regional. La forma en
que este cambio retroalimenta a la precipitacién sigue siendo una importante
cuestion de investigacion. La superficie tierra tiene un fuerte control sobre la
distribucion vertical del calentamiento de la atmdsfera, que determina la
cantidad de RN que va al calentamiento de la atmdsfera cerca de la superficie,
SH; en comparacion con lo que se libera como LH alimentando la precipitacion
en los niveles superiores. Las nubes bajas estan normalmente estrechamente
acopladas a la superficie y sobre tierra pueden cambiar significativamente por
modificaciones de la humedad o la temperatura de la superficie como
consecuencia de los cambios en las propiedades del suelo. Por ejemplo,
CHAGNON ET AL. (2004) encuentran un gran aumento en las nubes de la capa
limite en la Amazonia en areas de deforestacion parcial. Detalles de las
propiedades de la superficie a escalas tan pequehas como unos cuantos
kilbmetros pueden ser importante para las escalas mas grandes.

Las consecuencias de los cambios en el calentamiento de la atmdsfera por los
cambios de la tierra a escala regional son similares a los de los cambios de
temperatura del océano, como por ejemplo el debido a El Nifo, lo que podria
producir patrones de reduccion o aumento de la nubosidad y las precipitaciones
en otros lugares para mantener el equilibrio energético global. Las
temperaturas mas calidas a nivel local pueden llevar a la disminucién mas
rapida en la vertical de la temperatura atmosférica, de manera que en un nivel
por encima la temperatura sea mas baja y se irradie menos. El efecto neto de
esas compensaciones es que los promedios de las zonas mas grandes o
escalas de tiempo mas largas comunmente daran estimaciones de cambio mas
pequenas. Asi, por ejemplo, los cambios regionales son mejor descritos por
métricas locales y regionales, 0 a mayor escala a través de medidas de
cambios en la variabilidad espacial y temporal, que por una cantidad media
mundial.

El calentamiento global se refleja en la amplitud de la variabilidad diurna y
estacional que son consecuencia directa de la variacion temporal de RN. De
dia durante la estacién calida se genera una gruesa capa de mezcla, CM
(figura 3), con temperaturas relativamente insensibles a las perturbaciones
durante el forzamiento radiativo diurno. Las temperaturas de la superficie de
noche y de alta latitud en invierno, por otra parte, estan acopladas mediante la
mezcla a una fina capa de la atmosfera, y pueden ser mas facilmente alteradas
por los cambios en la LWD. Asi pues, la superficie tierra es mas sensible a los
cambios radiativos bajo condiciones estables frias y de vientos débiles que bajo
condiciones inestables calidas. Las temperaturas de invierno o las de la noche
(y por lo tanto, la amplitud de la temperatura diurna) estan fuertemente
correlacionados con la LWD (por ejemplo, BETTS, 2006; DICKINSON ET AL.,
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2006); en consecuencia, las temperaturas medias de la superficie pueden
cambiar (por ejemplo, PIELKE Y MATSuUI, 2005) con un cambio en LWD.

La modificacién de la radiaciéon de LWD por cambios en la nubosidad pueden
afectar las temperaturas de la superficie tierra. Un aumento de aerosoles lleva
aparejado en algunas zonas, un aumento de la nubosidad de noche y, por
ende, de la LWD y de la Tpn, y por tanto a una disminucion de la oscilacion de
las temperaturas diurnas.

En regiones humedas y calidas, se pueden dar grandes cambios en la fraccion
evaporativa, definida como: FE = LH / (SH + LH), por ejemplo, producidos por
cambios en la cubierta vegetal o en la precipitacion, y por lo tanto, en la
humedad del suelo. BONAN (2001) y OLESON ET AL. (2004) indican que la
conversion de los bosques de latitudes medias a la agricultura podria causar
enfriamiento durante el dia. Este enfriamiento seria aparentemente el resultado
de un albedo mas alto y del aumento de la transpiracion. Los ciclos de
precipitacion, estacionales y diurnos, se volverian mas pronunciados. Segun
BETTS (2004) los errores de un modelo en el ciclo diurno de la precipitacion
tropical continental, que esta relacionado con los flujos de la superficie
terrestre, pueden retroalimentarse en la dinamica del modelo con impactos
globales.

La exposicion anterior indica que es fundamental identificar los retroefectos
potenciales superficie tierra-atmdésfera y evaluar si se trata de retroefectos
positivos, que amplifican las perturbaciones antropogénicas, o negativos.

o El aumento de los GEI, causante del calentamiento global, afecta al
balance de energia en superficie, generando retroefectos positivos y
negativos dependiendo de la localizacion geografica y de la estacion del
afio, afectando al clima regionalmente en todas las escalas temporales
de variabilidad menores hasta la escala diaria.

o También los cambios en la superficie tierra (vegetacion, suelos, agua)
resultado de las actividades humanas pueden afectar al clima regional a
través de variaciones en radiacion, nubosidad y temperatura superficial.

o Los cambios en la cobertura de la vegetaciéon afectan los balances de
energia y agua en superficie a escala regional.

o El impacto del cambio de uso de la tierra en los balances de energia y
agua puede ser muy significativo para el clima a escalas regionales
sobre periodos de tiempo decenales o mayores.

1.3 Acoplamiento superficie tierra-atmoésfera

Los retroefectos entre la atmosfera y la superficie que afectan a los flujos de
masa y energia, vapor de agua, y momento, que tienen lugar en la interfaz,
tienen efectos importantes en el sistema climatico (SENEVIRATNE ET AL., 2006).
Al modelizar el clima y el cambio climatico en superficie sobre tierra es critico
analizar como interaccionan las parametrizaciones, que necesariamente se han
de introducir, para simular el ciclo diurno y el estado medio diario en la
superficie sobre tierra. La precision y la minima deriva en el clima sobre la
superficie tierra y en los flujos superficiales en los modelos inciden en la
bondad de las predicciones en todas las escalas de tiempo, desde la diaria a la
estacional. Ademas un aspecto fundamental de la investigacién sobre el clima
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es identificar los retroefectos potenciales y evaluar si producen respuestas
grandes y no deseadas a las perturbaciones que resultan de las actividades
humanas. Por ello a continuacion se revisa sintéticamente, siguiendo a BETTS
(2009), el conocimiento de los procesos fisicos envueltos en la interaccion
superficie-tierra-atmaosfera:

1.3.1 El balance de energia en superficie

La ecuacion (1) del BES es un sistema muy acoplado, pero para su mejor
entendimiento se divide en componentes:

e Procesos de onda corta, SW, y de onda larga, LW.
e Procesos de la superficie y atmosféricos.
e Procesos atmosféricos de cielo despejado y de nubes.

e Reparto de la RN en superficie en SH y LH, que esta controlado
principalmente por la disponibilidad de agua para evaporacion y por la
vegetacion.

1.3.1.1 El balance sobre tierra

Sobre la superficie tierra solo una pequefa fraccion de la radiacion neta en
superficie (< 20%) se transmite hacia abajo durante el dia, o se almacena en la
vegetacion sobre la superficie. En consecuencia, la temperatura de la superficie
tierra sube rapidamente al amanecer, hasta que casi se alcanza un balance
entre RN y los flujos de SH y LH hacia la atmdsfera. Si la superficie es un
desierto entonces la elevacion de la temperatura diurna es fuerte (y el
descenso durante la noche), pero si el agua esta facilmente disponible para
evaporacion o transpiracion, la elevaciéon diurna de temperatura se reduce
fuertemente, porque la mayoria de la RN se invierte en LH.

1.3.1.2 SWN en superficie

Los albedos de la superficie sobre tierra, ds,, y la nubosidad, amu, son
importantes en los flujos de onda corta y de onda larga, y los valores altos de
ambos juegan también un papel importante en la reduccion de la RN en
superficie.

La SWN se puede escribir en funcion del flujo descendente en cielo despejado,
SWD(desp):

donde el albedo de la superficie es as,, = SWU/SWD, siendo SWU la radiacion
de onda corta ascendente en superficie, y el albedo de nube efectivo se define
a partir del forzamiento de nube de onda corta, SWFN, como

Anup = — SWFN/SWD(desp)
(BETTS Y VITERBO, 2005), siendo
SWFN = SWD — SWD(desp),

asyp €S una funcién de las propiedades de la superficie y puede variar
estacionalmente con la cubierta de la vegetacion y, en su caso, tanto
diariamente como estacionalmente con la nieve y la cubierta de hielo; mientras
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que any es una funcidbn de la capa limite y de los procesos nubosos
atmosféricos con variabilidad en un amplio intervalo de escalas de tiempo.

El modelado del clima sobre la superficie de tierra depende criticamente de la
exactitud de ambos albedos.

1.3.1.3 LWN en superficie

LWN juega un papel fundamental en el acoplamiento tierra-atmésfera. Los
flujos LWU y LWD son muy dependientes de la temperatura. Sin embargo,
LWN esta principalmente determinada por la humedad y la cobertura nubosa
en la escala de tiempo diaria media, porque tipicamente hay un fuerte
acoplamiento vertical de la temperatura atmosférica y la estructura de
humedad. Por ejemplo, la profundidad de la capa de mezcla adiabatica diurna,
CM, es una funcion de la humedad relativa, RH. LWN crece cuando la RH
cerca de la superficie aumenta (y la base de nube media desciende), y también
aumenta cuando aumenta la cubierta de nube. Podemos, pues, separar
conceptualmente el efecto invernadero LW de cielo claro, y el forzamiento por
nube de LW, es decir, el calentamiento invernadero por la cubierta de nube.

1.3.1.4 Acoplamiento de LWN con el ciclo diurno y la capa limite nocturna

A su vez LWN juega un papel fundamental en el ciclo diurno sobre tierra.
Cuando, por ejemplo, hay por encima una atmdésfera despejada y seca, ocurre
un gran enfriamiento de la superficie por LWN, que da lugar a una temperatura
de superficie muy baja de noche —una capa limite nocturna mas fuerte. En
funcidén del clima diario, la intensidad de la capa limite nocturna, estd muy
relacionada a la oscilacion diurna de temperatura.

AT= Trax — Tmin

donde Tpmax ¥ Tmin SON los valores maximo y minimo de la temperatura a dos
metros.

Desde esta perspectiva climatica diaria, las capas limites de la noche y del dia
son un sistema totalmente acoplado. Cuando las condiciones son secas, la FE
es baja, el flujo de SH alto y el de LH bajo, resultando una capa limite seca y
profunda con poca nubosidad. La LWN saliente es grande y a la puesta de sol
la superficie se enfria rapidamente hasta una T, mas baja a la salida del sol.
La elevacion de la temperatura después de la salida del sol es también rapida,
pues SH es alto y ademas hay una capa residual de mezcla profunda desde el
dia previo.

1.3.2 El papel de la disponibilidad de agua en superficie y de las
nubes en el reparto de energia en superficie

El papel del agua en el BES es importante, tanto por su impacto directo sobre
la evapotranspiracién en superficie y su impacto indirecto por medio de las
nubes sobre los flujos radiativos en superficie, como también por la influencia
de la precipitacion en el acoplamiento entre la atmésfera y la capa limite.

Sobre tierra, al contrario que sobre mar, la disponibilidad de agua
esencialmente determina la FE. En dias despejados el agua del suelo es muy
importante en la particion de energia en superficie, a igualdad de RN, la
particion de RN en los flujos de LH y SH, y por tanto la FE, varia con la
humedad del suelo. Las variaciones de estos flujos en superficie tienen un

14



[ ntroduccion

fuerte impacto sobre el ciclo diurno de la temperatura y la humedad relativa a
dos metros, T2m y RH2m. Cuanto mas secos los suelos, mas alta es la T2m
maxima y mas baja la RH2m minima.

En suelos secos, la humedad de la tarde disminuye bastante respecto a los
suelos humedos (de = 50% a = 30%). Esto corresponde a un aumento por la
tarde de la pnca, la altura en presion del nivel de condensacion por ascenso,
NCA, respecto a la superficie,

Pnca=p —p*

Sobre tierra, cuando hay nubes en la capa limite en la tarde, la pnca da una
buena estima de la profundidad de la capa de mezcla.

La pnca ¥ la RH2m medias estan estrechamente ligadas; sin embargo, la
relacion entre pyca y T2m es mucho mas débil.

Figura 3. Estructura vertical de la capa limite atmosférica con buen tiempo. ZE es la zona de infiltracion
(entrainment) (STuLL, 1988).

1.3.2.1 El ciclo diurno

En el aumento diurno del espesor de la capa limite (figura 3), ademas de los
flujos superficiales de LH y SH, interviene de forma muy importante la
infiltracién (entrainment) de aire procedente de encima de la capa limite que la
calienta y reseca. En un suelo con alta humedad los flujos de calor tenderian
por si solos a bajar la base de nubes. Estas infiltraciones son las responsables
del ascenso del NCA. Para suelos secos, sin embargo, cuando la FE disminuye
a lo largo del dia, crece la razon de Bowen, B = SH/LH, lo cual contribuye a un
ascenso del NCA, a lo que se suma el aumento de la infiltracion de aire seco
de encima de la CM con el aumento de su espesor.
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1.3.3 Disponibilidad de agua, evaporacién y NCA

El hecho de que el NCA esté mas alto sobre tierra que sobre el océano se debe
a la menor disponibilidad de agua para evaporacion y al término fisiolégico
resistencia a la transpiracién, que da lugar a una caida de RH a través de la
hoja, que se traduce en una RH mas baja en la CM. Las diferencias en la
humedad del suelo cambian la FE, y el ciclo diurno de RH con las
correspondientes diferencias en la elevacion diurna del NCA. Las
parametrizaciones de los modelos que ligan la resistencia vegetativa y, por
tanto, la evapotranspiracion a la humedad del suelo, deben reproducir esta
conducta en el clima de la superficie tierra.

La pnca se puede considerar un observable, puesto que se calcula a partir de p,
T2m, y RH2m, ligada a la disponibilidad de agua para la evaporacion, que se
puede usar para evaluar el impacto de la parametrizacion de un modelo sobre
el clima en superficie del mismo.

1.3.3.1 El acoplamiento superficie tierra-capa limite

En el sistema acoplado superficie tierra-capa limite, la evapotranspiracién es
solo un factor. Se observa que el NCA medio en 24 horas decrece con la mayor
disponibilidad de agua para evaporacion. Por tanto, es util examinar las
relaciones entre los parametros medios diarios. Las capas limite del dia y la
noche difieren pero, en una secuencia de dias sin perturbaciones, se establece
un cuasi-equilibrio. El equilibrio de la capa limite en RH y NCA a escala diaria
depende tanto de procesos atmosféricos como de procesos superficiales.

Cuando la humedad del suelo y FE aumentan, la base de nube media
desciende y RH media crece (proceso superficial); pero RH también aumenta
con la precipitacion (proceso atmosférico). Este es un sistema altamente
acoplado. Cuando el NCA es mas bajo, es probable mas precipitacion; pero lo
inverso también es cierto: la evaporacion de la precipitacion cuando cae
atravesando la capa subnubosa bajara el NCA, y, por tanto, aumentara la
humedad del suelo en escala diaria.

La pwnca esta relacionada en el acoplamiento superficie tierra-atmoésfera a
procesos importantes pero de pobre medicion. En el ciclo diurno de la capa
limite, la atmdsfera integra escalas espaciales mucho mayores, de modo que el
ciclo diurno de pnca Yy su media diaria representan procesos de escala
horizontal del orden de la adveccion en un dia (432 km a 5 m s™'). La humedad
del suelo es un parametro cuyas medidas tienen una representatividad muy
local. Las medidas por microondas de satélites pueden darnos estimas utiles
de la humedad del suelo cerca de la superficie. La FE se puede medir en
torres, pero estas son representativas unicamente de lo local. A escalas de
cuencas podemos hacer estimaciones de los flujos de la superficie tierra
usando modelos hidrologicos. La evaporacion de la precipitacion es otro
proceso de dificil medicidn que juega un papel fundamental debido a que la
evaporacion de agua por encima de la superficie enfria y humedece la capa
limite, lo cual aumenta la B en superficie; mientras que la evaporacién desde
una cubierta vegetal humeda reduce 8.

1.3.3.2 Controles de nube y de superficie en el BES y en la FE

Conceptualmente el balance de energia en superficie se puede considerar
dividido en procesos atmosféricos y de nubes, que principalmente determinan
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RN, y procesos de superficie que principalmente determinan FE (la particion de
RN).

En cuanto a la RN, se puede considerar como la RN de cielo despejado,
RN(desp) y forzada (disminuida) por la nubosidad, FN (forzamiento nuboso).

RN = RN(desp) + FN
donde
FN = SWFN + LWFN,
siendo
SWFN = SWD — SWD(desp), y
LWFN = LWD - LWD(desp)

El FN no depende de la humedad del suelo; depende casi exclusivamente de
anup- Se puede considerar la RN como la suma del flujo con cielo despejado,
RN(desp), con poca dependencia de la humedad del suelo, dependiente de
asuyp, con variabilidad estacional, y del FN, de alta variabilidad, con una
dependencia lineal de apyp.

La FE, que representa el reparto de RN en la superficie, tiene una fuerte
dependencia de la humedad del suelo y de la temperatura. La dependencia de
la temperatura se acerca a la relacion de ‘evaporacion de equilibrio’ clasica
(PRIESTLEY Y TAYLOR, 1972; MCNAUGHTON, 1976) definida como

FE*=B/(1+B)

Donde B(T) = (MC,) (9q+/0T), esta relacionada con la pendiente de la ecuacion
de Clausius-Clapeyron a presion de saturacion constante. Hay otros muchos
procesos no lineales que influyen en los flujos de superficie, pero
conceptualmente es suficiente diferenciar el impacto termodinamico sobre la
FE de elevar la temperatura, del impacto de disminuir la humedad del suelo, e
incrementar la resistencia vegetativa que por la caida de RH a través de la
hoja, reduce la RH de la CM y la presion de saturacion y aumenta pyca y la
base media de nube.

1.3.3.3 Acoplamiento entre albedo de nube y flujos en superficie

Los flujos de radiacion en la superficie, RN, SWN y LWN, muestran una
relacion cuasilineal con an,: SWN crece fuertemente con la disminucion del
anuwp Mmientras que LWN aumenta mas suavemente con ap, (decrece la
radiacion de onda larga neta hacia la atmédsfera), de forma que RN también
crece con la disminucion de an.. Por otra parte, cuanto mas bajo es as,, mayor
es el flujp de SWN cuando es pequefa la cubierta de nube, pero tanto los
modelos como las observaciones demuestran que los flujos de radiacion en
superficie estan primordialmente determinados por el forzamiento nuboso de la
radiacion de onda corta. La RH2m aumenta con el anp.

Con frecuencia, pero no siempre, la disminucion de SH con el aumento de anu
es mucho mayor que la de LH, o sea, las variaciones en cubierta nubosa y RN
se proyectan mas en SH que en LH; de modo que la FE aumenta con la
cubierta nubosa reflectora. Los errores de los modelos en cobertura nubosa se
proyectan mayoritariamente en SH (BETTS ET AL., 2006).
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En cuanto a otros flujos de superficie parece que el flujo de CO, neto en
superficie también depende anue, Y parece mostrar un minimo deébil para un
intermedio, anwe = 0,35, caracteristico de una fraccion de cumulos tipica. Esto
se debe probablemente a una combinacién de factores: déficit de presion de
vapor bajo cielos despejados y la eficiencia fotosintética mas alta para
radiacion difusa (dispersada bajo el campo de nubes). Claramente hay muchos
procesos envueltos en el sistema acoplado, y se necesitan analisis integrados
del acoplamiento de capa limite entre los ciclos del carbono y del agua.

1.3.4 Retroefectos hacia escalas mayores

Aqui se trata de tres cuestiones importantes: retroefectos precipitacion-
evaporaciéon; la particion de la convergencia de humedad en nubes,
precipitacion y vapor de agua en la columna atmosférica; y la relacion entre dos
términos de forzamiento diabatico asociados a nubes, el forzamiento nuboso de
SW vy el forzamiento de la precipitacion.

1.3.4.1 Retroefecto evaporacion-precipitacion

Uno de los temas fundamentales en el acoplamiento superficie-tierra-atmdsfera
es la magnitud del retroefecto evaporacion-precipitacion. El retroefecto tiene
dos mecanismos, uno directo y otro indirecto. En el mecanismo directo, la
precipitacion adicional sobre suelos humedos proviene directamente de la
evapotranspiracion dentro de la misma regién (figura 4a). En contraste, en el
indirecto, la precipitacion adicional deriva de un lugar remoto y se transporta a
grandes distancias por la circulacién atmosférica, pero la eficiencia del proceso
de precipitacion esta determinada por el estado del suelo (figura 4b). La
distincion entre estos dos procesos depende de la escala horizontal.

Se han hecho muchos intentos de cuantificar estadisticamente este retroefecto
usando modelos (véase KOSTER ET AL., 2006), pero ha sido dificil contrastarlos
con las observaciones, debido a que no hay medidas rutinarias para los
eslabones centrales de la cadena, humedad en el suelo y FE, que sean
representativas a la escala de la rejilla de los modelos. ElI conocimiento se ha
generado de la realizacidn de numerosos experimentos de sensibilidad de
modelos. Se cree que el acoplamiento tierra-atmésfera ha jugado un papel
importante en las olas de calor en Europa (FISHER ET AL., 2007), y es un tema
importante para evaluacidon de cambios en hidrologia superficial con el
calentamiento del clima global.

18



[ ntroduccion

Evapotranspiracidn Evapotranspiracidn

Precipitacién Precipitacién

(@) (b)
Figura 4. Los dos mecanismos posibles para el retroefecto suelo-precipitacion: de acuerdo a la hipdtesis de
reciclado(a), la precipitacidn adicional deriva principalmente de la evapotranspiracién sobre la misma region. En
contraste, en el mecanismo de amplificacion (b) deriva del transporte atmosférico de agua, pero la eficiencia de la
precipitacion se controla por el estado del suelo. (SCHAR ET AL., 1999).

1.3.4.2 Acoplamiento de la precipitacion y la nubosidad al movimiento
vertical

Existe acoplamiento entre convergencia de humedad, precipitacién, estructura
atmosférica y cobertura de nubes con la dinamica a gran escala (movimiento
vertical en niveles medios de la troposfera Qpneq). A escala de tiempo diaria, el
vapor de agua total en la columna, y el albedo de nube aumentan de forma no
lineal cuando aumenta el ascenso en niveles medios. Esto no es sorprendente:
la convergencia en niveles bajos y el ascenso produce humedecimiento y mas
nubosidad. Significando que hay un fuerte acoplamiento entre el BES de onda
corta y larga y el movimiento vertical en la troposfera media.

Cuando se mira la variacion de la precipitacion y la evaporacion, respecto al
movimiento vertical se observa que la evaporacion tiene poca variabilidad en
comparacién con la precipitacion. La precipitacion esta relacionada linealmente
con OQnmeg.

Desde el punto de vista climatico la convergencia de humedad se divide en
almacenamiento de humedad, cobertura nubosa y precipitacién. a,,, €s una
medida del SWFN, el impacto en SW diabatico de las nubes sobre la superficie;
y el impacto de la precipitacion en superficie es el calentamiento diabatico de la
atmosfera, por tanto sus relaciones reflejan una particibn de energia
fundamental que deben reflejar las parametrizaciones de modelo (BETTS, 2007;
y BETTSET AL., 2009).

1.3.4.3 Relacion del forzamiento SW de la nubosidad con el forzamiento
de la precipitacion

La razén del forzamiento de SW en la superficie por nubosidad al forzamiento
diabatico de la atmdsfera por precipitacion es critica para el clima de un modelo
climatico pues es una medida del impacto de las nubes en la particion de la
energia entre la atmosfera y la superficie, ya que la precipitacién calienta la
atmosfera mientras que el forzamiento de nubes de la SW enfria la superficie.

En los modelos hay que comparar desde una perspectiva climatica, el
enfriamiento SW de la superficie para un calentamiento dado de la atmdsfera
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por precipitacion. En las observaciones el impacto radiativo de la nubosidad es
comparable en magnitud al impacto diabatico de la precipitacion. Esto es cierto,
en general, para todas las escalas de tiempo en la atmésfera; y significa que el
campo de radiacion esta altamente acoplado a los transportes verticales por el
campo de nubes. A menudo este acoplamiento no esta propiamente
representado en los modelos.

Para cerrar esta ilustracion de algunos de los procesos y enlaces fisicos
basicos en la superficie tierra, hay que resaltar que los modelos numéricos
tienen un valor limitado si no se tiene un profundo entendimiento de los
acoplamientos de los procesos en los modelos, y que las observaciones son
importantes tanto para la evaluacion como para sugerir procesos importantes
que pueden no estar reflejados en los modelos. Se hace necesario para cada
ciclo de desarrollo de modelo un analisis de todas esas relaciones, diurnas,
medias diarias y estacionales, tanto para estaciones secas como para las
humedas frente las observaciones para distintos regimenes climaticos; como
una herramienta para evaluar los desarrollos de los modelos. (BETTS, 2004)

Hay muchos puntos que no se han tratado y se necesita mucha mas
investigacion para entender los acoplamientos entre procesos locales (flujos de
agua y carbon en superficie), el campo de nubes y la dinamica a gran escala.
Pero esta claro que la exactitud de la representacion de procesos de superficie,
capa limite y nube del modelo, y la relacion entre procesos de nube vy
precipitacion, son criticas para la interaccion entre escalas y, por tanto, para el
clima de un modelo.

1.4 Notas sobre la regionalizacién de modelos climaticos
globales: downscaling

Para elaborar proyecciones sobre el impacto de las perturbaciones
antropdgenas del sistema climatico es necesario calcular los efectos de todos
los procesos clave que intervienen la atmodsfera, los océanos, la biosfera
terrestre, los glaciares y capas de hielo y la superficie terrestre, y las
interacciones correspondientes. Estos procesos climaticos se pueden
representar en términos matematicos basados en leyes fisicas, como la
conservacion de la masa, la conservacion del momento y la conservacion de la
energia. Ahora bien, la complejidad del sistema hace que, en la practica, los
calculos con esas ecuaciones matematicas sélo se puedan realizar mediante
ordenadores. Por consiguiente, la formulacidn matematica se realiza en un
programa informatico, al que se denomina “modelo”. Cuando el modelo
contiene los componentes del sistema climatico que bastan para simular el
clima se le denomina “modelo climatico”. Los modelos climaticos actuales
constan de un sistema de componentes que interaccionan entre si, cada uno
de los cuales simula una componente diferente del sistema climatico. Las
partes individuales pueden, a menudo, ejecutarse independientemente para
ciertas aplicaciones. Los modelos mas complejos incluyen cuatro componentes
primarios: atmosfera, superficie de la tierra, océano y hielo marino. Las
componentes atmdsfera y océano se conocen como “modelos de circulaciéon
general” o MCG porque ellos simulan explicitamente la circulacion global a gran
escala de la atmodsfera y el océano. A los modelos climaticos mas complejos se
les denomina algunas veces como MCG acoplados atmosfera-océano
(MCGAO: modelos de circulacién general acoplados atmosfera-océano).

20



[ ntroduccion

Hasta el presente, la mayor parte de la informacion regional relacionada con el
cambio climatico se ha basado en los MCGAO. Los MCGAO han demostrado
ser las herramientas mas valiosas para comprender los procesos que
determinan la respuesta del sistema climatico a los forzamientos
antropogénicos, como son el incremento de GEI y los cambios en la utilizacion
del terreno y en las concentraciones de aerosoles atmosféricos. Aunque
ultimamente ha habido notables mejoras en estos modelos, gracias a la mejor
representacion de los procesos atmosféricos y de la superficie de la Tierra y al
aumento de la capacidad computacional, la resolucién actual de la mayoria de
los MCGAO sigue siendo de unos cuantos cientos de kildbmetros, lo que impide
que puedan considerar los efectos de los forzamientos a nivel local (la
topografia compleja y las caracteristicas de la superficie del terreno), que son
los que modulan la sefal climatica para escalas pequenas. El resultado directo
de la pobre resolucion espacial es un grave desajuste de escala espacial entre
las predicciones climaticas disponibles y la escala de interés para los usuarios.
La resolucién de los MCGAO también los descarta para ofrecer una descripcion
precisa de los fendmenos extremos, que tienen una importancia fundamental
para los impactos regionales y locales de la variabilidad del clima y del cambio
climatico. El rendimiento de los MCGAO suele deteriorarse al pasar de unos
estadisticos climaticos de orden inferior hasta otros de orden superior, como
ocurre por ejemplo con la variabilidad, los extremos y los regimenes
meteoroldgicos. Ademas la variabilidad climatica tiende a aumentar a medida
que se afina la escala, lo que hace que la identificacion de la sefial del cambio
climatico a partir del ruido subyacente resulte mas complicada. En
consecuencia hay una brecha fundamental en términos de escala espacial
entre la informacion climatica ofrecida por los MCGAO vy los datos que se
requieren para la evaluacion de impactos (GIORGI ET AL., 2009).

Con el fin de soslayar este problema se han desarrollado varias técnicas de
regionalizacion o downscaling que tienen como objetivo dar valor afiadido a la
informacion regional dada por los MCG, tratando de obtener la respuesta a los
forzamientos locales, normalmente procesos subrejilla en los MCG, por el uso
explicito de parametros locales que generan variabilidad meteoroldgica
(orografia, mascaras tierra-mar, uso de la tierra, e informacion de suelo, etc.;
GIORGI ET AL., 1998; CHRISTENSEN ET AL., 1998), para resaltar los detalles
temporales y espaciales de los forzamientos meteoroldgicos relevantes.

El downscaling tiene dos diferentes metodologias principales: dinamica y
estadistica (i.e. CCSP, 2008). El downscaling dindmico emplea los modelos
basados en las ecuaciones de la fisica, como por ejemplo modelos
atmosféricos globales de alta resolucién o con resolucién variable y Modelos
Climaticos Regionales (MCR), que son modelos numeéricos meteoroldégicos de
area limitada y alta resoluciéon con condiciones de contorno laterales forzadas
por la salida de un MCG.

Las técnicas estadisticas para producir estructuras a pequefia escala
apropiadas se denominan de “downscaling estadistico”. En el downscaling
estadistico se establecen relaciones empiricas entre observaciones a grany a
pequeia escala, que después se aplican a una salida de un MCG para
conseguir detalles regionales. Pueden ser tan efectivas como las simulaciones
numeéricas en alta resolucidén para dar informacion sobre cambio climatico a
escalas no resueltas en los MCG. Debido a la eficiencia computacional de
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estas técnicas, pueden ser utilizadas mucho mas facilmente en conjuntos de
multimodelos.

Los métodos estadisticos son completamente dependientes de la bondad de
los patrones de circulacion regional producidos por los MCG; sin embargo, los
meétodos dinamicos, por su mayor resolucion o mejor representacion de
procesos fisicos importantes, pueden mejorar el realismo fisico de las
circulaciones regionales simuladas por los MCG. Asi, la fortaleza y la debilidad
de los métodos estadisticos y dinamicos son a menudo complementarias.

A pesar de que las técnicas de downscaling pueden mejorar la informacién que
proporcionan los MCGAO en escalas finas si se tienen en cuentas los efectos
de los forzamientos regionales, siguen viéndose afectadas por los errores
sistematicos de los datos de entrada procedentes de los MCG. La imperfeccion
en nuestro conocimiento, asi como en la representacion de los procesos fisicos
por los modelos, supone una fuente importante de incertidumbre a la hora de
llevar a cabo proyecciones climaticas, que tiende a crecer a medida que la
escala a resolver se vuelve mas pequefa. Por regla general, debido a dichas
incertidumbres, diferentes modelos producen diferentes respuestas ante un
mismo forzamiento climatico (i. e., aumento de la concentracion de GEl). Esta
incertidumbre denominada de “configuracién del modelo”, es una de las
principales fuentes de incertidumbres en las proyecciones climaticas. Esta
asociada a otras fuentes de incertidumbre, como son las debidas a los
escenarios de concentracion y emision de GEl, la variabilidad interna y no
linealidad del sistema climatico, y en su caso, la eleccion del método de
downscaling (GIORGI, 2005). Ciertos estudios han puesto de relieve que las
incertidumbres asociadas a la configuracién y al escenario del MCGAO
representan las principales fuentes de incertidumbre en las proyecciones del
cambio climatico, especialmente en las escalas temporales mas largas, como
las centenarias. La eleccion de la técnica de downscaling es también
importante, mientras que la incertidumbre asociada a la variabilidad climatica
interna es importante en general en escalas temporales mas cortas.

Con el fin de ofrecer informacién util de cara a los estudios de evaluacion de
impactos, tienen que estimarse las incertidumbres totales asociadas a las
proyecciones del cambio climatico a escala regional y, en los casos que sea
posible, reducirlas. Esto requiere la generacion de conjuntos de simulaciones
que analicen todas las dimensiones de la incertidumbre que procedan con el
objetivo final de generar informacién probabilistica acerca del cambio climatico
para las variables climaticas de interés. Sin embargo, un analisis completo del
espacio de la incertidumbre constituye una tarea de enormes proporciones,
puesto que requiere elaborar una matriz multidimensional de experimentos,
cuyo numero puede adquirir unas dimensiones gigantescas (GIORGI ET AL.,
2008). El conjunto de areas de incertidumbre que deben abarcarse a la hora de
generar proyecciones del cambio climatico regional basadas en productos de
downscaling son:

1. Escenarios de emision de GEI
2. Configuracion del MCGAO

3. Variabilidad interna del MCGAO
4. Configuracion del MCR
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5. Variabilidad interna del MCR
6. Método de downscaling
7. Regidn de interés

La fuente 1 puede analizarse simulando diferentes escenarios de emisién de
GEl; las fuentes 2 y 4, usando diferentes MCGAO y MCR o variando en un
mismo modelo diferentes configuraciones (por ejemplo, parametrizaciones
fisicas); las fuentes 3 y 5, variando las condiciones iniciales de las ejecuciones
de los modelos para un mismo escenario (en especial las condiciones
oceanicas y las de la vegetacion); la fuente 6, mediante el uso de diferentes
métodos de downscaling; y la fuente 7, aplicando los modelos de downscaling
a diferentes regiones.

Ademas, la fiabilidad de las proyecciones de cambio climatico tiene que
evaluarse a la vista de la credibilidad de los modelos. Esta credibilidad puede
medirse por el rendimiento del modelo a la hora de reproducir los diferentes
estados del clima observados en el pasado. Por tanto, para generar
proyecciones se requiere un marco de gran alcance que, por una parte, ofrezca
un punto de referencia para evaluar y mejorar los modelos y, por otra, un
conjunto de experimentos que nos permita analizar en lo posible la aportacion
de las diferentes fuentes de incertidumbre.

Hay tres aproximaciones principales al downscaling dinamico:

* MCR o Modelos de area limitada (GIORGI Y MEARNS, 1991, 1999;
MCGREGOR, 1997; WANG ET AL., 2004).

* Modelos con rejillas estiradas (e. g., DEQUE Y PIEDELIEVRE, 1995; FOx-
RABINOVITZ ET AL., 2001, 2006).

* MCG atmosféricos de alta resolucion (MGCAR) (e. g., BRANKOVIC Y
GREGORY, 2001; MAY Y ROECKNER, 2001; DUFFY ET AL., 2003; COPPOLA Y
GIORalI, 2005).

Los MCR son los que tienen un uso mas general. El tercer método se
denomina algunas veces “simulacion climatica en una franja de tiempo” porque
un MCGAR simula una parte del periodo representado por el MCG-nodriza, de
resolucion menor, que facilita las condiciones de contorno del modelo. Los
modelos de rejillas estiradas, como los MCGAR, son simulaciones globales
pero con resoluciones espaciales que varian horizontalmente. La mayor
resolucion se puede enfocar en una region de interés.

Los tres métodos requieren condiciones de contorno inferiores dependientes
del tiempo para la superficie de tierra y de mar. En la mayoria de ellos, la
temperatura de la superficie del mar y la cantidad de hielo marino se toman de
fuentes externas —normalmente una base de datos climatolégica para
simulaciones de tiempo presente— o de un MCGAQO. Los tres métodos utilizan
modelos de tierra interactivos.

En este trabajo nos centraremos en el downscaling dinamico con MCR. Como
modelos de area limitada, los MCR cubren solo una parte del planeta, lo tipico
es un dominio continental o menor. Precisan condiciones de contorno
apropiadas de la superficie del mar y de la atmosfera, cuyos valores estan
condicionados por las incertidumbres de las observaciones o de los modelos
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globales. Con frecuencia las condiciones de contorno laterales (CCL) son
ingestadas en los MCR amortiguando el estado del modelo hacia las CCL en
una zona parachoques que rodea el dominio de interés. Si esta zona es solo de
unos cuantos puntos de rejilla de anchura, la region interior puede sufrir errores
de fase al simular ondas de escala sindptica. También pueden ocurrir
reflexiones espurias en las zonas limite. Los limites de los MCR deberian estar
donde los datos sean de una exactitud Optima. Localizar la zona de
amortiguamiento en una zona de fuerte variacién de topografia (norte de Africa)
puede inducir a errores de presidn en superficie, resultado de disfunciones
entre la suave topografia implicita en la baja resolucién que generan los datos
o los MCG vy la topografia resuelta por el modelo de mayor variabilidad. El
tamano del dominio también puede tener influencia en los resultados de los
MCR. Si un dominio es demasiado grande, el flujo interior del modelo puede
desviarse del flujo a gran escala del modelo-nodriza. Por el contrario, un
dominio demasiado pequefio restringe la dinamica interior, impidiendo al
modelo generar respuestas apropiadas a las circulaciones mesoescalares
interiores y a las condiciones de superficie. Los MCR parecen funcionar bien
para dominios de aproximadamente el tamafio de Europa.

Cuando se inicializa un modelo el estado inicial prescrito no ha de ser
necesariamente consistente con el clima del modelo. Los modelos tienen que
soportar un tiempo de “spin-up” o de ajuste, durante el cual las inconsistencias
se disipan. Debido a esto, el periodo inicial de cualquier simulacién de un
modelo climatico se ignora para propésito de analisis de datos.

La atmdsfera se ajusta en cuestion de dias, asi que un factor clave es el spin-
up de la humedad y la temperatura del suelo, que evoluciona mas lentamente.
Igualmente importante es el hecho de que los datos para las condiciones
iniciales a menudo faltan o tienen una baja resolucién espacial, de modo que
las condiciones iniciales pueden ser solo una pobre aproximacion de la
climatologia del modelo. El spin-up es especialmente relevante para MCR
porque estos modelos presumiblemente resuelven una escala mas fina que los
modelos mas toscos, con la esperanza de que den una representacion mas
ajustada de las caracteristicas de superficie. La temperatura y la humedad en
el suelo profundo, a profundidades de 1 a 2 metros, pueden necesitar varios
afos de spin-up. Sin embargo, estas capas profundas en general interactuan
débilmente con el resto del modelo, de modo que se usan tiempos de spin-up
mas cortos. Para simulaciones de varios afios parece que el minimo requerido
sea un periodo de 2 a 4 afnos (ROADS ET AL., 1999) para que la climatologia del
modelo de la capa superior del suelo pueda corresponder a la real.

1.5 Notas sobre los esquemas suelo

El modelado de la superficie de la tierra ha estado sujeto a investigacion
intensa en las comunidades hidrologicas, atmosféricas y de teledeteccion. Los
retroefectos entre la atmadsfera y la superficie que afectan a estos flujos tienen
efectos importantes en el sistema climatico. Modelar los procesos que tienen
lugar sobre tierra es particularmente complicado porque el suelo es muy
heterogéneo y los mecanismos biolégicos en las plantas son importantes. Las
simulaciones de los modelos climaticos son muy sensibles a la eleccion del
modelo de tierra (IRANNEJAD, HENDERSON-SELLERS, y SHARMEEN, 2003), o
esquema de la superficie del suelo (ESS), que es parte de la denominada
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parametrizacion fisica, que debe representar escalas espaciales que van desde
el tamano de la rejilla del modelo hasta los procesos biofisicos y de turbulencia
que operan en escalas del tamafo de las hojas. La representacion explicita de
todas esas escalas en un modelo climatico estd mas alla del panorama de los
sistemas de computo actuales y de los sistemas de observacion. Los flujos del
modelo no representan un punto sino mas bien la conducta de una celda de
rejilla que puede tener un ancho de unas decenas de kildbmetros. Inicialmente
estas celdillas eran tratadas como unidades homogéneas pero actualmente
muchos modelos de tierra han troceado una celdilla con parcelas de diferentes
usos de la tierra y tipos de vegetacion. Aunque estas parcelas puede que no
interaccionen directamente con sus vecinas, estan ligadas por sus
acoplamientos a la columna atmosférica de la celdilla de la rejilla. Este
acoplamiento no permite las circulaciones de pequefia escala que deberian
ocurrir por las diferencias en los intercambios de energia superficie-atmosfera
entre las parcelas. Bajo la mayor parte de las condiciones, sin embargo, la
huella de tales heterogeneidades espaciales en la columna atmosférica de
encima parece estar limitada a unos cuantos metros sobre la superficie.

En los primeros modelos climaticos globales, el modelado del suelo se realizo
en gran medida para dar un limite inferior a la atmésfera que fuera consistente
con los balances de energia, momento y humedad (e. g., MANABE, 1969). La
superficie de la tierra estaba representada por un balance entre los flujos de
energia entrante y saliente y un “cubo” que recibia precipitacion de la atmosfera
y evaporaba humedad a la atmdsfera, con una parte del agua del cubo
drenando del modelo como un tipo de escorrentia. La profundidad del cubo era
igual a la capacidad de campo del suelo. Se le prestaba poca atencion al
conjunto de procesos bioldgicos, quimicos y fisicos ligados en la parte terrestre
del sistema climatico. Desde este simple punto inicial, el modelado de la
superficie terrestre para simulaciones climaticas ha aumentado notablemente
en sofisticacién y realismo y la inclusién de procesos de superficie y sub-
superficie.

En cada MCR los flujos de radiacién, momento, y calor latente y sensible en la
interfaz superficie de tierra-atmdsfera vienen dados por su ESS. Estos flujos
estan controlados por las variables atmosféricas tales como temperatura,
viento, y humedad asi como también por el albedo de la superficie, longitud de
rugosidad aerodinamica, y temperatura y humedad del suelo. Dichos
parametros dependen del tipo de suelo, tipo y densidad de vegetacion, fraccion
de cubierta nivosa, y edad de la nieve. El ESS tiene una fuerte influencia en el
ciclo del agua simulado a través de los flujos en la interfaz tierra-atmosfera.
Una representacion correcta del almacenamiento de agua terrestre en los ESS
que se usan para la prediccion del tiempo y el clima es esencial para simular
con precision los flujos de agua tanto hacia la atmdsfera como hacia los rios
(VAN DEN HURK ET AL., 2005; HIRSCHI ET AL., 2006a). Ademas la particion de la
energia en la superficie estda muy determinada por la humedad del suelo que
influye directamente en la razén de Bowen.
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Figura 5. Esquema de los procesos fisicos en un modelo de tierra actual [CCSP, 2008, adaptado de F. CHEN Y J.
DuDHIA, 2001]: Describe un ESS usado tanto para prediccion del tiempo como para simulacidn climatica. También
se muestran los importantes procesos biofisicos y biogeoquimicos que se han ido incorporando y contindan
incorporandose a los modelos de suelo para simulacion climética, tales como los controles biofisicos sobre la

transpiracion y la absorcién de carbono.
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2 OBJETIVOS Y DATOS UTILIZADOS

2.1 Objetivos

e Evaluar las componentes del balance hidroldgico y del balance energético
en el suelo de la Peninsula Ibérica en el periodo de control (1961-1990).
Para ello se analizan la dispersion de los diferentes MCR PRUDENCE y
se comparan, con:

o los reanalisis ERA-40 y ERA-interim del ECMWEF,

o con datos obtenidos a partir del Balance Hidrico Operativo de
AEMET (afos 1996-2004),

o Yy con datos obtenidos de la Base de Datos Climatologica
Nacional a partir de la red radiométrica de AEMET (afos 1992-
2007).

e Evaluar las componentes del balance hidroldgico y del balance energético
en el suelo de la Peninsula Ibérica, en el periodo de experimento de clima
futuro (2071-2100) para los escenarios de emision A2 y B2, para los MCR
PRUDENCE.

e Tratar de imputar las incertidumbres a algunas de las posibles fuentes de
procedencia: escenario de emision, modelo de circulacion global
(configuracion y variabilidad interna del MCGAOQO), y modelo climatico
regional (configuracion y variabilidad interna del MCR).

2.2 Los MCR del proyecto PRUDENCE

Los datos utilizados son los de los MCR de PRUDENCE. PRUDENCE es un
proyecto financiado por la UE para realizar estimaciones de proyecciones
climaticas a escala regional, por medio de regionalizacion dinamica sobre
Europa. Dentro de sus objetivos también estd la exploracion de la
incertidumbre asociada a estas proyecciones:

» |ncertidumbre de muestreo, ya que el clima del modelo se estima con un
numero finito de afios (30).

* |ncertidumbre por el modelo regional.
» |ncertidumbre por las emisiones de GEI.
» |ncertidumbre por el contorno, de distintos MCG.

Se realizaron simulaciones climaticas correspondientes a dos periodos de 30
afnos. El llamado experimento de control o de clima actual abarca el periodo de
1961 a 1990 y durante este periodo se considera la evolucion observada del
contenido global de CO, y de aerosoles sulfato (SUL). El otro periodo es el
experimento de escenario o de clima futuro (2071 a 2100), y se utilizan dos
escenarios de emision antropogénica A2 y B2. Todos los MCR han realizado
las simulaciones de clima actual (1961-1990) y de clima futuro (2071-2100) con
el escenario de emisiéon A2 del IPCC utilizando las condiciones iniciales y de
contorno proporcionadas por el modelo global atmosférico HadAM3H.
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Tabla 1: Concentracion de CO2 y sulfatos correspondientes a los escenarios A2 y B2 en el experimento de clima
futuro.

SUSTANCIA ANO 2070 ANO 2100
CO2 (ppm) 635 856
SRES-A2
SUL (TgS) 0,56 0,45
COz2 (ppm) 531 621
SRES-B2
SUL (TgS) 0,38 0,36

Ademas cinco MCR han realizado simulaciones de clima futuro bajo el
escenario de emisién B2 del IPCC, utilizando también las condiciones iniciales
y de contorno del modelo HadAM3H. Finalmente, dos MCR han llevado a cabo
los tres experimentos (control y escenarios A2 y B2) utilizando valores iniciales
y de contorno proporcionados por el modelo global acoplado ECHAM4/OPYC.

Los datos se extraen de la base de datos donde se almacenan todos los
resultados de las simulaciones realizadas con los modelos regionales de clima
en el proyecto PRUDENCE, en este caso se han extraido los valores medios
diarios de todas las variables climaticas en superficie proporcionadas por cada
modelo en todos los nodos de su propio mallado.

En las simulaciones climaticas se suelen considerar los afios compuestos por
doce meses de 30 dias de duracion cada uno. Es decir, afios regulares con 360
dias. Esto es asi en el caso de todos los modelos regionales usados en
PRUDENCE, exceptuando el modelo CNRM. Este modelo simula afios con la
duracion real del calendario, considerando también los afios bisiestos.

En la tabla 2 se muestran los diez MCR con el nombre de sus respectivas
instituciones y los modelos climaticos globales (MCG) que imponen las
condiciones de contorno (CNRM no las tiene pues es global de rejilla variable).
Para los modelos de SMHI y DMI, se les afiade una E o una H para distinguir
sus resultados con el contorno ECHAM4 o HadAM3H respectivamente. Todos
tienen una resolucion horizontal de unos 50 km. Las condiciones de contorno
inferiores (superficie del mar) se han tomado de las observaciones y del
modelo Global HadCM3 (el HC usa condiciones de frontera laterales obtenidas
con el HadAM3P, el cual es una versiéon ligeramente modificada del MCG
HadAM3H).

28




Datos utilizados y objetivos

Tabla 2. Salidas disponibles de los modelos incluidos en el proyecto PRUDENCE con el nombre de sus
instituciones

MCG

HadAM3H ECHAM4
MCR Control A2 B2 Control A2 B2

DMI X X X X X X
ETH X X

GKSS X X

HC X X

ICTP X X X

KNMI X X

MPI X X

SMHI X X X X X X
UCM X X X

CNRM X X X

El Instituto Meteorolégico de Dinamarca (DMI) utilizd el modelo regional
HIRHAM. Este modelo fue desarrollado originalmente por CHRISTENSEN Y VAN
MEIGAARD (1992) y después reformado por CHRISTENSEN ET AL. (1996).
Posteriormente se introdujeron mejoras usando nuevos datos fisiograficos de la
topografia y de los usos de suelo con alta resolucion (HAGEMANN ET AL., 1999;
CHRISTENSEN ET AL., 2001). La habilidad de las diversas versiones de este MCR
para simular el clima actual y futuro se describe en CHRISTENSEN ET AL. (1998) y
en CHRISTENSEN Y CHRISTENSEN (2003; 2004).

El Centro Hadley (HC) del Reino Unido utilizé el modelo regional HadRM3H
(HUDSON Y JONES, 2002b). La configuracion de esta version del modelo es muy
similar a la del HadRM3P que fue desarrollado por BUONOMO ET AL. (2006). Los
principales cambios de la nueva version se relacionan con la parametrizacion
de la nubosidad a gran escala y los efectos radiativos de las nubes
convectivas. Tales actualizaciones han proporcionado una mejora sensible en
los perfiles verticales de las nubes y en los campos de radiacion.

La Escuela Superior Politécnica de Zurich (ETH) utilizd6 el modelo CHRM. La
versién mas actualizada de este modelo se describe en VIDALE ET AL. (2003).
Se ha analizado la habilidad de este modelo para representar el ciclo
hidrologico a escala continental y a escala regional en el area de los Alpes
(FREI ET AL., 2003), y se ha utilizado para simular una gran variedad de
procesos meteoroldgicos de mesoescala (SCHAR ET AL., 1999, HECK ET AL.,
2001) y en estudios de cambio climatico (p. e. SCHAR ET AL., 2004).

El Instituto de Investigaciones Costeras (GKSS) de Alemania utilizé el modelo
CLM. Es la versidon climatica del modelo no hidrostatico LM. Tiene la misma
dinamica y similares parametrizaciones fisicas que el modelo de prediccion
meteorolégica LM del Servicio Meteorolégico de Alemania (DWD). En
STEPPELER ET AL. (2003) se describe de forma detallada este modelo.

El Instituto Max Planck (MPI) de Alemania utilizé el modelo REMO (JACOB,
2001). Se basa en el modelo EM/DM del Servicio Meteorolégico de Alemania
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con algunas modificaciones en las parametrizaciones fisicas, tomadas del
modelo global ECHAM4. Ha sido analizado en diversas simulaciones climaticas
(SEMMLER ET AL., 2004; y ALDRIAN ET AL., 2004) y en simulaciones del ciclo
hidrolégico (p. e. FREI ET AL., 2003, HENNEMUTH ET AL., 2003; y LEHMANN ET AL.,
2004).

El Instituto Meteorolégico e Hidrolégico de Suecia (SMHI) utilizé el modelo
RCAO del Centro Rossby. Este modelo consta de una parte atmosférica RCA2
(JONES ET AL., 2004) y de otra oceanica (MEIER ET AL., 2003). EI acoplamiento
entre ambas se describe en DOSCHER ET AL. (2003) y los resultados de las
simulaciones se analizan en RAISANEN ET AL. (2004).

La Universidad Complutense de Madrid (UCM) utilizé el modelo PROMES. Este
modelo fue desarrollado originalmente por CASTRO ET AL. (1993) y la versién
climatica actual se ha utilizado en diversos experimentos (i. . GALLARDO ET AL.,
2001; GAERTNER ET AL., 2001; ARRIBAS ET AL., 2003). Algunos resultados
parciales de las simulaciones realizadas con este modelo en el marco del
proyecto PRUDENCE se presentan en SANCHEZ ET AL. (2004).

El Centro Internacional de Fisica Tedrica (ICTP) de Italia utilizé el modelo
RegCM. Fue desarrollado originalmente por Giorgi et al. (1993a, b) y sus
sucesivas actualizaciones y mejoras se describen en Giorgi et al. (1999) y PAL
ET AL. (2000). Algunos resultados de simulaciones de clima actual y de
escenarios de cambio climatico con este modelo se presentan en GIORGI ET AL.
(20044, b).

El Real Instituto Meteorologico de Holanda (KNMI) utilizé el modelo RACMO2
(LENDERINK ET AL., 2003), que combina la dinamica y la parametrizacién de
procesos superficiales del modelo de prediccion meteorologica HIRLAM con las
demas parametrizaciones fisicas de la version del modelo ECMWEF usado en el
reanalisis ERA40 del Centro Europeo de Prediccion a Plazo Medio. Ademas se
han reformado algunos aspectos del esquema superficial para incrementar la
reserva de agua en el suelo e incrementar la sensibilidad de la evapo-
transpiracion en condiciones de sequia.

El Centro Nacional de Investigaciones Meteorolégicas de Francia (CNRM) no
utilizé un modelo de area limitada como en los anteriores 9 MCR, sino el
modelo global ARPEGE/IFS con resolucion horizontal variable, siendo ésta
maxima sobre la region del Mediterraneo (GIBELIN Y DEQUE, 2003). No obstante,
como su resolucion es similar a la de los demas MCR, se ha incluido entre los
modelos regionales pues puede considerarse como un modelo de area limitada
con anidamiento bidireccional en el modelo global ARPEGE/IFS.
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Tabla 3: Relacién de centros y modelos regionales en el proyecto PRUDENCE, con las configuraciones de la malla
(resolucion horizontal y vertical) y las condiciones de contorno laterales usadas por cada modelo.

Resolucién Puntos y
Centro Modelo horizontal y n.° de esquemas de | Niveles verticales
celdillas (nx x ny) relajacion
CNRM ARPEGE 50-70 km (sobre 31
Europa)
ETH CHRM ’ 0,5° (55 km) 81x91 | 8 Davies 1976 20
0,44° (50 km) 2
HC HadRM 106%111 7 19
0,44 (50 km) .
DMI HIRHAM 110%104 10 Davies 1976 19
0,5° (55 km) .
MPI REMO 97x109 8 Davies 1976 19
50 km Lambert 11 Giorgi et al.,
ICTP RegCM 119x98 1993 16
UCM PROMES S0km Lambert | 44 pyies 1976 28
112x96
0,5° (55 km) .
GKSS CLM 101%107 8 Davies 1976 20
0,44° (50 km) .
SMHI RCAO 90%86 8 Davies 1976 24
0,44° (50 km) 8 (16 u, v) Davies
KNMI RACMO 94x80 1976 31

Las diferencias entre modelos se pueden agrupar en tres categorias

Segunda, el

numero de procesos
especialmente en el modelado de aerosoles y de procesos de la
superficie tierra y del hielo marino.
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Tercera, las parametrizaciones de procesos fisicos.

incorporados  al

Primera, los nucleos dinamicos (adveccion, etc.) y las resoluciones
vertical y horizontal.

modelo:
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Figura 6. Dominio espacial de cada uno de los MCR PRUDENCE.

2.3 Interpolacion a unarejilla comin

De los diversos dominios considerados por los diferentes modelos regionales
(figura 6) se han extraido los datos correspondientes a un dominio geografico
centrado en la Peninsula Ibérica que incluye al archipiélago balear. Este trabajo
ha sido realizado por CASTRO Y GALAN en 2007, para ello:

e Han considerado una rejilla regular en latitud y longitud con un tamafo
cercano al de la resolucion horizontal usada por los modelos regionales.
En concreto, una malla compuesta por 38 x 26 celdillas, cada una con
un tamafio de 0,5° x 0,5° (lat x lon), cuyos puntos centrales estan
situados entre 34,5° y 47°N de latitud y entre 12°W y 6,5°E de longitud
geografica, (figura 7).
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Figura 7. Rejilla comdn a la que se han interpolados todos los MCR de PRUDENCE (CASTRO Y GALAN, 2007).
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e Han interpolado horizontalmente los valores de los campos de variables
climaticas de todos los modelos a dicha malla. El método elegido es el
de la interpolacién del punto mas cercano. ElI método consiste
simplemente en asignar el valor simulado en un determinado punto de la
malla del modelo al punto de la malla comun que esté situado a menor
distancia.

e Ademas de las diversas variables climaticas, también han interpolado el
campo de alturas topograficas para cada modelo. La matriz de alturas
topograficas (en metros) para cada modelo fue obtenida mediante el
mismo método de interpolacion para obtener los valores
correspondientes a la malla comun. Es decir, cada modelo tiene un
campo de topografia particular en la malla comun. Obviamente, se
asigna un valor cero a las celdillas de mar de la malla comun.

Por consiguiente, se dispone de los resultados de un total de 31 simulaciones
de clima actual y futuro, realizadas por diez modelos con resolucién horizontal
de aproximadamente 50 km y cubriendo un dominio geografico que abarca la
mayor parte de Europa.
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3 COMPORTAMIENTO DE LOS MODELOS EN EL
PERIODO DE CONTROL 1961-1990

En este apartado se presenta la evolucién anual de: temperatura, humedad
absoluta, humedad relativa (todas a 2 metros) y nubosidad mensuales medias
para los MCR PRUDENCE promediados sobre la Peninsula Ibérica en el
periodo de control y se compara con los valores de ERA-40 y ERA-interim,
curva de estimas de temperatura y humedad relativa del Balance Hidrico
Operativo de AEMET (1996-2004).

3.1 Temperaturay humedad a dos metros, y nubosidad

Como se observa en la figura 8, la mayor parte de los modelos PRUDENCE
sobrestiman la amplitud del ciclo anual de la temperatura a dos metros (72m)
respecto al estimado por el Balance Hidrico Operativo (BHO, en negro a trazos)
con temperaturas mas altas en verano y mas bajas en invierno.

Figura 8. Evolucion anual de la temperatura a dos metros, T2m, mensual media para los MCR PRUDENCE
promediados sobre la Peninsula Ibérica en el periodo de control (1961-1990) y curva de estima del Balance Hidrico
Operativo de AEMET (1996-2004).

La humedad absoluta a dos metros (HA2m) muestra en la figura 9 una mayor
dispersion entre los modelos en los meses de mayo a septiembre, periodo en
que domina la fisica propia de cada MCR. Consecuente con la T2m, los
modelos subestiman en verano los datos de humedad relativa a dos metros
(HR2m) del BHO, figura 10.

En la figura 11 se muestra la evolucion de la nubosidad media mensual en
octas. En verano la nubosidad debe estar relacionada con la humedad absoluta
en superficie. Sin embargo, MPI presenta una alta humedad absoluta y poca
nubosidad durante todo el afo, asi como, por el contrario ICTP genera muy
poca humedad y alta nubosidad. La alta nubosidad de HC también es
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discordante. Los datos de humedad de MPI e ICTP no los consideramos
buenos.

Figura 9. Evolucién anual de la humedad absoluta a dos metros, HA2m, mensual media para los MCR PRUDENCE
promediados sobre la Peninsula Ibérica en el periodo de control (1961-1990).

Figura 10. Evolucién anual de la humedad relativa a dos metros, HR2m, mensual media para los MCR PRUDENCE
promediados sobre la Peninsula Ibérica en el periodo de control (1961-1990) y curva de estima del Balance Hidrico
Operativo de AEMET (1996-2004).
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Fraccion

Figura 11. Evolucion anual de la nubosidad mensual media para los MCR PRUDENCE promediados sobre la
Peninsula Ibérica en el periodo de control (1961-1990).

3.2 Términos del balance energético en el suelo

Roflected Solar Incoming 235 Outgoing

107\ Radiation 342 Solar Longwave
107 Wm* Radiation Radiation

342 235 Wm+*

H"..l::«:'d I'.‘:t:u:ll..
rFosol an
Atmospheric Emittad by ’ 40
Gases _, Atmosphere/, g5 Atmospheric

77 Window

louds 30
Greenhouse
Gases

Emitted by C
Absorbed by

LWN=LWD-LWA

Figura 12. Esquema medio anual y global del balance de energia en la superficie y en la atmésfera (basada en
KIEHL Y TRENBERTH, 1997).

En la figura (basada en KIEHL Y TRENBERTH, 1997) se muestra un esquema
medio anual y global del balance de energia en la superficie y en la atmdsfera.
La ecuacion del balance de energia en superficie para un periodo inferior al
afio tiene que considerar el flujo medio de energia en el suelo G:

SWN + LWN = SH + LH+ G (2)
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3.2.1 Radiacion de onda larga y radiacion de onda corta

La radiacion de onda corta descendente en superficie (SWD) esta condicionada
por la nubosidad y el espesor 6ptico atmosférico. Este ultimo es constante para
todos los MCR excepto por la contribucion del vapor de agua. De la figura 13
se desprende que los modelos subestiman la SWD en los meses de invierno
respecto a los datos de AEMET; ésta puede ser la causa de la infravaloracién
de T2m por dichos modelos en estos meses. Ademas presentan mayor
dispersion en los meses calidos del afio (de mayo a agosto) (figura 13) en
forma consecuente con la variacion de HAZ2m, presentando variaciones
mensuales entre ellos de mas de 60 W/m?. Se han considerado erréneos los
valores de SWD que resultan del modelo UCM ya que presenta una curva
anual media propia de latitudes mas altas. Los valores excesivamente altos de
ICTP parecen relacionados con la escasa humedad de este MCR.

Figura 13. idem que figura 11 para radiacion de onda corta descendente, SWD, incluida la evaluacion de la
observada por la red radiométrica de AEMET (1992-2007).

El comportamiento de los MCR para la radiacion de onda corta neta (SWN),
figura 14, es similar al comportamiento para SWD. Los modelos ICTP y UCM
presentan los problemas vistos en SWD. CNRM mide menos que el resto, su
suelo absorbe mucha radiacién de onda corta.
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Figura 14. Evolucion anual de la radiacion de onda corta neta, SWN, media mensual para los MCR en el periodo de
control.

Para la radiacion de onda larga descendente (LWD) (figura 15) existe una
dispersién uniforme durante todo el afo, si no se considera el modelo UCM. La
amplitud de la oscilacion media anual varia apreciablemente entre los modelos
desde unos 60 W/m? en el UCM a unos 80 W/m? en el CNRM. Esta radiacién
hacia la superficie depende de la nubosidad, de la concentracion de GEI, que
suponemos constante salvo el vapor de agua, y de la temperatura del aire. La
menor cantidad de nubes en verano hace suponer que la variabilidad en esta
estacion dependera principalmente de la humedad y de la temperatura del aire.
Esto no parece cumplirse en el UCM (T2m intermedia y AH2M mas bien baja
para una LWD muy alta) y el CNRM (LWD baja para T2m y AH2M altas y
nubosidad alta en verano). No se tienen los datos de LWD para el modelo HC.
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Figura 15. idem que figura 9 para radiacion de onda larga descendente LWD

Para la radiacion de onda larga neta (LWN), (figura 16), los modelos ICTP y
UCM discrepan del resto durante todo el afio, mientras que HC lo hace en los
meses calidos. Los valores negativos indican que el flujo de LWN va de la
superficie a la atmosfera. El flujo de LWN hacia la atmosfera es maximo en julio
para todos los MCR.

Figura 16. idem que figura 9 para radiacion de onda larga neta LWN
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En la figura 17 se muestra la radiacion de onda larga ascendente (LWA)
emitida por la superficie. EIl modelo UCM mantiene una LWA alta; sin embargo
LWN negativa (ascendente) es muy pequefia sobre todo en invierno, lo que
indica que LWD en este modelo es muy elevada. Dado que la nubosidad y
HA2m en este modelo son pequefas y que 72m no es alta, no se explica que
la radiacion LWD sea tan alta. Los valores altos de LWA en ICTP son légicos
por las particularidades de este modelo.

Figura 17. idem que figura 9 para radiacion de onda larga ascendente LWA.

3.2.2 Intercambios de calor latente de vaporizacion y de calor
sensible

El comportamiento del flujo de calor latente (LH) de la superficie a la atmdsfera
en los MCR se observa en la figura 18. El modelo UCM presenta discrepancia
en los meses de invierno respecto al resto de los modelos. El escaso LH
parece una consecuencia de la anomalia que este modelo presenta en la
radiaciéon de onda corta. Por otra parte destacan como excesivos los valores
que presenta el modelo MPI en verano. Se recuerda que este modelo presenta
muy escasa nubosidad y muy altas humedad absoluta y radiacion de onda
larga descendente por lo que podria tener problemas con la parametrizacion de
la condensacion. El LH presenta una gran dispersion en los meses centrales
del afio (desde abril a septiembre), indicativo de la gran influencia de la
parametrizacion del suelo propia de cada modelo. Si se toma como bueno el
calor latente medio mensual obtenido de la evapotranspiracion evaluada por el
BHO, los MCR la subestiman en los meses mas frios pero la sobrestiman en
los mas calidos. La acusada disminucién del LH a partir de junio en la mayoria
de los MCR y a partir de mayo en el BHO parece consecuencia de la escasez
de agua disponible en el suelo en la mayor parte de la Peninsula.
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Figura 18. idem que figura 9 para calor latente LH.

El calor sensible (SH) no se encuentra entre los campos disponibles de
PRUDENCE.

Para los meses de julio y agosto en los que no varia la T media mensual, la
suma del calor latente y el sensible debe ser aproximadamente igual a la
radiacion neta total en superficie (RN) (figura 19): LH + SH = RN, que dados los
bajos valores de LH indica la preponderancia del SH en estos meses. Altas
temperaturas en superficie y alto calor sensible se asocian a baja humedad
relativa y bajo flujo de calor latente.

Se observa como algunos MCR compensan la radiacién de onda corta con la
radiacion de onda larga convergiendo con los demas (excepto CNRM) en la
radiacion total neta (RN).
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Figura 19. idem que figura 9 para radiacion de onda neta total RN.

3.3 Términos del Balance Hidrico en el suelo
El balance hidrico en el suelo se puede expresar como:

5S/6t=P-E-R (3)

Donde P es la precipitacion, R la escorrentia, E la evaporacién, y S el
almacenamiento de agua en el suelo.

Las graficas de las figuras 20 a 26 representan las curvas de evoluciéon anual
para cada MCR de distintos términos del balance hidrico medios mensuales
promediados sobre la Peninsula Ibérica para el escenario de control (1961-
1990) que se analizan a continuacién. En estas gréaficas estan incorporados los
valores mensuales medios de precipitacién, evapotranspiracién, temperatura,
humedad y calor latente, evaluados a partir del Balance Hidrico Operativo
(BHO) de AEMET (Agencia Estatal de Meteorologia) en el periodo (1996-
2004), y de radiacion, evaluados a partir de datos de la red radiométrica de
AEMET (1992-2007).

En la figura 20 se muestra el ciclo de la precipitacion anual para los MCR y el
observado (OBS en la figura con linea gruesa, evaluada por NIETO Y
RODRIGUEZ-PUEBLA (2006) y con linea gruesa intermitente la media (1996-
2004), obtenida del balance hidrico operativo de AEMET (BHO)). Se aprecia
una amplitud menor en los MCR: excesiva precipitacién en verano y primavera,
y demasiado baja desde otofio a enero.
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Figura 20. Evolucién anual de la Precipitacion promediada para la Peninsula Ibérica (1961-1990) para los modelos
PRUDENCE, y el observado (con linea gruesa, evaluada por NIETO Y RODRIGUEZ-PUEBLA (2006) y con linea gruesa
intermitente la media obtenida del balance hidrico operativo de AEMET (BHO) (1996-2004)).

Los demas términos del balance se comportan como sigue: Para la
evapotranspiracion, comparada con la evaluada por el BHO, todos los MCR
generan un ciclo anual de amplitud excesiva, con valores excesivos en verano
y en general valores inferiores los demas meses (figura 21). Hay fuertes
divergencias entre los MCR en primavera y verano. En la estaciéon invernal,
casi todos los MCR tienen una evapotranspiracion similar. La alta precipitacion
en verano en algunos modelos es compensada por altas pérdidas por
evaporacion, mostrando (figura 22) pequenas divergencias en P — E (diferencia
entre precipitacion y evaporacion).
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Figura 21. Evolucién anual de la Evapotranspiracion promediada para la Peninsula Ibérica (1961-1990) para los
modelos PRUDENCE, y el observado (con linea gruesa, la media (1996-2004), obtenida del balance hidrico
operativo de AEMET (BHO)).

Figura 22. Evolucién anual de la diferencia mensual P — E promediada para la Peninsula Ibérica para 1961-1990,
para los modelos PRUDENCE, y del estimado por el BHO (1996-2004) (con linea gruesa a trazos).

No se ha hecho una comparacién con observaciones de la escorrentia (figura
23), ni del agua almacenada en el suelo, cuya anomalia media mensual se
muestra en la figura 24 (aqui se denomina anomalia a la diferencia para cada
uno de los doce meses del valor del mes para cada afo menos la media
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mensual). Estas graficas no son muy informativas del papel de la memoria
hidrolégica del suelo en el proceso de reparto hidrolégico pues no esta
reflejada la variabilidad interanual en la componente almacenamiento. No estan
representados los valores correspondientes a los modelos CNRM y HC. En la
figura 25 esta representada la variacion mensual del agua contenida en el
suelo.

Figura 23. Evolucién anual de la escorrentia mensual promediada para la Peninsula Ibérica (1961-1990) para los
modelos PRUDENCE.

Figura 24. Evolucion anual de la anomalia de agua en el suelo promediada para la Peninsula Ibérica (1961-1990)
para los modelos PRUDENCE. La anomalia en este caso es respecto a la media anual de cada uno de ellos.
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Figura 25. Evolucién anual de la variacion mensual de agua en el suelo promediada para la Peninsula Ibérica
(1961-1990) para los modelos PRUDENCE.

En la figura 26 se muestra el comportamiento medio mensual de la nieve en el
suelo para el periodo de control. Las cantidades son poco importantes en el
balance peninsular. No estan los valores del modelo HC.

Figura 26. Evolucion anual de la variacion mensual de nieve promediada para la Peninsula Ibérica (1961-1990)
para los modelos PRUDENCE.
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3.4 Anomalias de P — E frente a las anomalias de escorrentiay
almacenamiento

El reparto de aporte neto de agua al suelo (P — E) entre escorrentia y
almacenaje de agua en el suelo es una importante propiedad del sistema
hidrologico. Las anomalias en P — E deben inferir anomalias en escorrentia o
en el almacenamiento para que se mantenga el ciclo hidrologico. El agua que
va a escorrentia se pierde y no puede ser evaporada localmente, mientras que
el contenido de agua en el suelo es un almacenamiento valido para posterior
evaporacion o escorrentia.

En la figura 27 se pone un ejemplo del distinto comportamiento de los modelos
(siguiendo a VAN DEN HURK ET AL., 2005) mostrando para la Peninsula Ibérica el
reparto de las anomalias de P — E de los distintos afnos del periodo control en
primavera e invierno entre las anomalias de escorrentia y almacenamiento de
agua en el suelo para dos modelos de comportamiento dispar: KNMI y UCM.

En el modelo KNMI las anomalias del agua son principalmente guardadas en el
suelo elevando solo una pequeia cantidad el promedio anual del ciclo de la
escorrentia. En verano hay mayor capacidad de almacenamiento y las
anomalias en P — E son rapidamente absorbidas en el suelo. En invierno
aumenta la escorrentia, aunque sigue siendo la componente mas pequefa en
la particion de las anomalias de P — E. En el modelo UCM, por el contrario, la
escorrentia es el destino principal del suministro de las anomalias del agua.

Cada punto (cuadrados o triangulos) representa una anomalia del valor
promediada para la primavera hidrolégica (MAM) o el invierno (DEF), es decir,
la diferencia entre el dato del mes en cada afno menos la media de todos los
afos para ese mes, y después se calcula el promedio de estas diferencias para
la primavera o el verano. En el anexo Il se presentan el comportamiento de
todos los modelos con respecto a las anomalias en el aporte de agua al suelo
para primavera, verano e invierno.
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Figura 27. Anomalia del almacenaje de agua en el suelo (linea continua verde y tridngulos) y escorrentia (linea
fucsia a trazos y cuadrados) anuales de primavera (MAM) e invierno (DEF) como una funcién de las anomalias
de P - E en Peninsula Ibérica para el modelo KNMI, fila superior, y UCM, fila inferior, abajo (1961-1990). Suma de
anomalias de escorrentia y agua almacenada en el suelo (linea continua azul).

3.5 Comparaciones con ERA

En este apartado los valores medios de las salidas de PRUDENCE del periodo
de control, para los flujos de energia y de agua en la interfaz tierra-atmdsfera, y
los parametros de la atmosfera en niveles bajos que gobiernan estos
intercambios, se comparan con los valores correspondientes de los reanalisis
ERA-40 (1961-1990) y ERA-interim (ERA-i) (1989-2005) del ECMWF y en
algunos casos con observaciones (solo parte espanola) y con las estimaciones
del BHO. Hay que advertir que el periodo de control de PRUDENCE (1961-
1990) no coincide con el periodo disponible del BHO, ni el de las
observaciones. Por otra parte hay que considerar las posibles diferencias entre
los ERA y los MCR que llevan implicitas los procesos de interpolacion y de la
mascara usada para el calculo de los valores promediados. En todas las
graficas estan representadas ademas de los valores medios de los MCR, los
valores medios mas y menos la desviacion cuadratica media.

Entre otros avances en la asimilaciéon de datos de ERA-i en comparacién con
ERA-40 se encuentran la asimilacion de datos variacional 4D de 12 horas
(variacional 3D de 6h para ERA-40), la resolucién horizontal T255 (T159 para
ERA-40), un nuevo analisis de humedad y una fisica de modelo mejorada.

Seguidamente pasamos a comentar por parametros las comparaciones:
e T2M (figura 28)

La T2m de los MCR coincide bastante bien con la de ERA-40, quedando algo
por debajo en los meses mas frios. ERA-i da temperaturas mas altas, debido
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probablemente al periodo mas calido correspondiente a este reanalisis. Los
datos de temperatura de la estimacion del BHO inexplicablemente estan
claramente por debajo en los meses calidos, fuera del intervalo de los MCR, y
por encima los frios (esto admite la misma explicacion que la desviacion de
ERA-).

FPRUDENCE
ERAimterim — == M+D —m-—M-D

BHO (96-04) ERA40

Figura 28. Comparacion de la evolucién anual de la T2m media mensual, con el intervalo dado por su desviacion
cuadratica media sumado y restado, para los MCR PRUDENCE, promediadas sobre la Peninsula Ibérica en el
periodo de control (1961-1990), con los valores correspondientes del modelo ERA-40 y ERA-interim y la curva de
estima del BHO.

e SWOD (figura 29)

La SWD de ERA-40 es inferior a la de la mayoria, inferior a M-D, de los MCR
durante todo el afio y a los derivados de las medidas contenidas en el BDCN.
Esto no esta muy claro puesto que no corresponde con el comportamiento de
las T2m. Sin embargo, los valores mas altos en el ERA-i si parecen conformes
a la mayor T2m en este reanalisis.
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ERA40

Figura 29. Comparacion de la evolucion anual de la radiacion de onda corta descendente en superficie, SWD, para:
la media de los MCR PRUDENCE, promediada sobre la Peninsula Ibérica en el periodo de control (1961-1990), los
valores correspondientes del modelo ERA-40 y ERA-i y los datos de observaciones del Banco de Datos
Climatolégicos Nacional (BDCN) de AEMET.

e SWN (figura 30)

Los valores medios de SWN de los MCR se mantienen igualmente por encima
de los de ERA-40, mientras que se mantienen claramente por debajo de ERA-i.
Se recuerda que los valores positivos indican una SWN hacia abajo.

Radiacion de onda corta n

PRUDENCE ERA40

ERAinterim —-=-—M+D - w-—M-D

Figura 30. idem a figura 28 para radiacion neta de onda corta en superficie, SWN (sin datos de observacion).
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e LWN (figura 31)

Se observa que los MCR tienen valores mensuales medios de LWN inferiores a
los de ERA-40 salvo en noviembre y diciembre, mientras que tienen valores
superiores a ERA-i en los meses mas frios.

Figura 31. idem a figura 28 para radiacion neta de onda larga en superficie, LWN, (sin datos de observacion).
e LWD (figura 32)

Los MCR muestran valores medios de LWD inferiores a ERA-40 de abril a
septiembre, inferiores de octubre a diciembre y similares de enero a marzo,
mientras que sus valores son superiores a los de ERA-i en los meses mas frios
y son similares en los mas calidos.
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9 10 11 12

ERA40 ERAinterim — = —W+D —-=-—MW-D

Figura 32. idem a figura 28 para radiacion descendente de onda larga en superficie (sin datos de observacion).

e Nubosidad (figura 33)

La nubosidad media (curva M) de los MCR es inferior los meses de enero a
junio que la de ERA-40 mientras que es parecida pero algo inferior el resto del
afo. Sin embargo la de ERA-i es inferior y se situa sobre la curva M-D la mayor
parte de ano, lo cual podria explica la mayor SWD en ERA-i.

y
g
3
=
=
2
L]
LX)
&

ERAinterim

Figura 33. idem a figura 28 nubosidad (sin datos de observacion).
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e Precipitacion (P) (figura 34)

La precipitacion media mensual de los MCR queda muy por encima de la de
ERA-40 durante todo el afo. ERA-i da una precipitacion mas alta de abril a
mayo y septiembre a octubre. La precipitacion extraida del BDCN es mayor que
la de los ERA y en la mayor parte del afio supera la media de los MCR. La
estimada por el BHO se sale por debajo del intervalo que marcan los MCR en
verano y por encima desde septiembre a enero; en la segunda mitad del afo
esta también bastante por encima de las medias ERA. ERA-i marca un minimo
de precipitaciones en julio.

100
20

80

Precipitacion (mnymes)

PRUDENCE ERAinterim
M+D

Figura 34. idem a figura 28 para precipitacion, P, y ademés datos del Banco de Datos Climatolégicos Nacional de
AEMET.

e FEvapotranspiracion (E) (figura 35)

La evapotranspiracion de ERA-i es muy superior a la de ERA-40 y en ambos
casos superior a la de la media de los MCR. La diferencia es muy grande
saliéndose del intervalo de los MCR de junio a noviembre, lo cual resulta dificil
de acoplar con la disminucion de la precipitacion, sobre todo en el ERA-40. La
diferencia es aun mas notoria en los meses calidos con las estimas del BHO.
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100 e

90

Evapotranspiracion (mm'mes)

ERA interim

Figura 35. idem a figura 28 para evapotranspiracion, E.
e P — E (figura 36)

El flujo de agua hacia el suelo P — E es muy inferior en el ERA-40 y en el ERA-i
durante casi todo el afio siendo muy notorio el flujo de agua hacia la atmésfera
calculada por el ERA-i.

3 10 11 12
PRUDENCE ERAinterim

Figura 36. idem a figura 28 para P — E, precipitacion menos evapotranspiracion.
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e Escorrentia (figura 37)

La escorrentia de los MCR muestra una gran dispersion en los meses mas
frios conforme al mayor aporte de agua al suelo, aunque esto es diferente si
se observa porcentualmente, ya que la escorrentia en los meses de verano
se acerca a cero. En el ERA-40 la escorrentia es bastante menor que la de
los MCR de octubre a diciembre. La escorrentia del ERA-i se mantiene por
debajo de la media MCR en la parte final del aino y por encima en el principio
de afo. Es notoria la diferencia de ERA-i y ERA-40 en enero.

Figura 37. idem a figura 28 para escorrentia, E (sin datos de observacion).
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ERAinterim

Figura 38. Idem a figura 28 para la variacion de agua almacenada en el suelo, S; en un mes (s/d de observacion).

Viento a 10 m (mv's)

ERA interim

Figura 39. idem a figura 26 para velocidad del viento a 10 m.
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4 PROYECCIONES CLIMATICAS (2071-2100)

En este capitulo se evaluan el comportamiento de las distintas variables en el
periodo 2071-2100 para los escenarios A2 y B2 y calculamos la diferencia con
el periodo de control (es lo que denominamos anomalias).

4.1 Temperaturay humedad a dos metros, nubosidad y
términos del balance de energia en el suelo

Para las proyecciones futuras 2071-2100, en los dos escenarios de emisién A2
y B2, se presentan en la figura las diferencias entre los valores medios
mensuales de los distintos parametros promediados para todos los modelos y
sus respectivos valores medios del periodo de control que denominamos
anomalias A2-C y B2-C, asi como sus incertidumbres, representadas por la
desviacién cuadratica media del conjunto.

4.1.1 Anomalias mensuales medias promediadas en la Peninsula
Ibérica

Se observa para A2 un aumento de T2m de unos 3 °C en invierno y mas de
5 °C en verano y para B2 de unos 2 °C en invierno y de mas de 4 °C en verano
de acuerdo con la mayor concentracion de GEl en A2. Este aumento va
acompanado de un incremento de SWD debido a la menor nubosidad (excepto
en enero), mas notorio en mayo, y el aumento de LWD, que corresponde al
mayor efecto invernadero. SWN aumenta correspondientemente (durante la
primavera hay una diferencia significativa entre A2 y B2). LWA, que es
dependiente unicamente de TS, aumenta durante todo el ano y mas en los
meses de verano, en los que el aumento de TS es mas fuerte. La LWD crece
mas en el escenario A2 que en el B2 contrarrestando solo parcialmente en la
mayor parte del afio el incremento en LWA. Por tanto, LWN que en el control ya
era negativa (o sea hacia la atmdsfera), se hace aun mas negativa (lo cual es
indicativo de una mayor diferencia TS — T2m), salvo en invierno que aumenta.
La disminucion de LWN es mas fuerte en mayo y en el escenario A2. La
radiacién neta total hacia la superficie, RN, aumenta todos los meses del afio
en ambos escenarios con un maximo principal en mayo y otro secundario en
octubre que tiende a ensanchar el maximo de RN que presentaba el control en
verano (figura 40). Estos dos maximos de aumento de RN coinciden con dos
picos de disminucion de la nubosidad y de aumento de SWD. Otro detalle a
resaltar es que desde mayo a octubre el aumento de RN es mayor en B2 que
en A2, y el resto de los meses, sobre todo en marzo y abril, el aumento es
mayor para el escenario A2. En promedio anual, RN es compensada por los
flujos de SH y LH desde el suelo a la atmosfera. Sobre el mar el balance es
mas complejo por la adveccién de energia por las corrientes.

La humedad absoluta (HA2m) crece durante todos los meses del aho para los
dos escenarios, y mas para el escenario A2, aunque la variacion de humedad
presenta una gran dispersion entre los modelos. En los meses de junio y julio la
variacion de HA2m es la misma en los dos escenarios a pesar de la diferencia
de temperaturas entre ambos, lo cual podria ser consecuencia de la falta de
humedad en el suelo que haria disminuir la evapotranspiracion, E, fruto del
menor aporte de agua al suelo, P — E, precipitacibn menos evaporacion, en la
primavera. La falta de agua en el suelo se hace patente también en la
disminucién del flujo de calor latente, LH, que es mayor para A2 que para B2,
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maxima para A2 en junio y para B2 en julio. En consecuencia, energia que
antes se invertia en la evaporacion ahora se invierte en el aumento de la
temperatura del suelo. EI SH debe aumentar notablemente en primavera y
verano en el escenario A2 (mucho menos en el B2), llegando a superar al LH
en verano en el promedio de la Peninsula. Por tanto, parece que el aumento de
temperaturas esta ligado estrechamente a la variacion del ciclo hidrologico.

T2m (K) HA2m (g/m®)

B2
A2

SWD (W/m?) SWN (W/m?)

LWD (W/m?) LWN (W/m?)

82
A2

P — E (mm/mes)

Figura 40. Evolucién anual de anomalias medias para los términos del balance y otras cantidades que lo controlan,
A2-Control (linea roja) y B2-Control (linea azul continua), para la Peninsula Ibérica por meses y sus incertidumbres
(definidas por franjas con valor medio + g, A2 sombreada en fucsia; B2 rodeada por lineas discontinuas en azul).

58



Proyecciones climaticas (2071-2100)

4.1.2 Distribucion geografica de las anomalias estacionales y
anuales

e T2m (figura 41)

En la figura 25 se muestra un aumento de la T2m media para el escenario A2
(B2) de mas de 6 °C (5 °C) en el interior de la Peninsula Ibérica en verano, de
unos 3 °C (2,0-2,5 °C) en invierno y mas de 4 °C (3 °C) en el interior para el
promedio anual.

Invierno Verano Anual

N >

N W

Figura 41. Diferencias medias de temperatura a 2 m (T2m) entre las proyecciones para (2071-2100) para los
escenarios de emision IPCC A2 y B2 y para la simulacion de control (1961-1990) promediadas sobre todos los MCR
PRUDENCE para invierno, verano y anual.

e HA2m (figura 42)

Aumenta siempre en los escenarios futuros, debido a la mayor temperatura
(mas en A2 que en B2). El aumento es mayor en verano, aunque este aumento
disminuye fuertemente hacia el interior por la falta de humedad en el suelo
debida a la disminucion de aporte neto de agua al suelo, fundamentalmente en
primavera.
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Invierno

Verano

Anual

N >

Figura 42. idem que la figura 41 para la humedad absoluta a dos metros (HA2m).

e SWD (figura 43)

Hay un aumento anual de SWD en toda la Peninsula y mares circundantes
salvo Alboran. El mayor incremento del flujo de SWD ocurre en el norte por la
disminucién de nubosidad en primavera y verano. En invierno disminuye en el
norte y noroeste, y en verano en zonas del sur, mas en el escenario A2.

Invierno

Verano

Anual

N >

Figura 43. idem que la figura 41 para la radiacion de onda corta descendente en superficie (SWD).

e SWN (figura 44)

La variacion de SWN, aumento de la radiacion de onda corta absorbida en el

suelo, refleja el aumento de SWD.
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Invierno Verano Anual

N >

Figura 44. idem que la figura 41 para la radiacion de onda corta neta (SWN).

e LWD (figura 45)

La distribucion geografica muestra un aumento general de LWD producto del
fuerte incremento de temperatura en los niveles bajos de la atmdsfera (que es
consecuencia del aumento de la absorcion de energia por los GEl...).

Invierno Verano Anual

N >

Figura 45. idem que la figura 41 para la radiacién de onda larga descendente en superficie (LWD).

e [ WA (figura 46)

La radiacién de onda larga emitida por el suelo crece en los dos escenarios,
mucho mas en el interior en los meses calidos y en el sur y este de la
Peninsula en invierno, debido al incremento de la temperatura en el suelo
(mayor en A2).
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Invierno Verano Anual

N >

Figura 46. idem que la figura 41 para la radiacion de onda larga ascendente emitida por el suelo (LWA).

e LWN (LWN = LWD — LWA) (figura 47)

Los mapas anuales de LWN muestran un aumento hacia la atmosfera en toda
la Peninsula excepto en zonas de las costas. En invierno, sin embargo, hay
una disminucion de LWN en toda la Peninsula salvo en zona del sur para A2.

Invierno Verano Anual

N >

Figura 47. idem que la figura 41 para la radiacién de onda larga neta (LWN).

e RN (figura 48)

La radiacion neta total que recibe la superficie de la Peninsula Ibérica crece en
los dos escenarios futuros, mas en la costa que en el interior. En la costa las
variaciones mayores se dan en verano en las costas cantabrica y gallega. En el
interior el mayor incremento se da en primavera y, el menor, en verano
llegando a hacerse nulo en zonas de la Meseta Central sur para el escenario
A2.
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Invierno

Verano

Anual

N >

N 0

Figura 48. idem que la figura 41 para radiacion neta total (RN).

e [ H (figura 49)

En tierra, en invierno, aumenta en la mitad norte y disminuye en la mitad sur;
en verano disminuye en toda la Peninsula. Sobre el mar, en invierno el LH
aumenta salvo en la mayor parte de la costa norte y en verano aumenta al
oeste de Galicia, en el litoral catalan y al este de Baleares, que coinciden con
las zonas donde LWA aumenta mas fuertemente (o sea donde la temperatura
de la superficie del mar aumenta mas, lo cual implica que la tension de
saturacién se incrementa), y también en zonas donde aumenta el viento. En el
promedio anual sobre el mar LH s6lo disminuye en el Cantabrico. Lo mismo

ocurre en B2.

Invierno

Verano

Anual

N >

N

Figura 49. idem que la figura 41 para el flujo de calor latente (LH).
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o SH

Se podria evaluar este término sobre tierra, no asi sobre mar debido a que no
se puede ignorar el papel de las corrientes marinas, por lo cual no se exponen
las graficas. El calor sensible depende de la diferencia entre 7S y la
temperatura de la atmosfera inmediata (72m), y del viento. De las graficas de
diferencias de LWN se deduce que la diferencia de temperaturas debe
aumentar sobre la mayor parte de la Peninsula y decrecer sobre el mar, y las
graficas de variacion de la intensidad del viento (figura 50) sélo indican un
aumento significativo al oeste de Galicia. De lo que se deduce que el flujo de
calor sensible a la atmdésfera aumentara en la mayor parte de la Peninsula y
disminuira en la costa salvo en la costa de Galicia.

Invierno Verano Anual

N >

Figura 50. idem que la figura 41 para el viento a 10 m.

4.2 Balance hidrico

4.2.1 Anomalias mensuales medias promediadas en la Peninsula
Ibérica

En la figura 51, se muestran las evoluciones anuales de las anomalias medias
mensuales de los términos del balance hidrico en el suelo, promediados para
todos los MCR sobre la Peninsula Ibérica, tanto para las proyecciones A2
(linea roja gruesa continua) como para las B2 (linea azul continua) respecto a
las simulaciones de control, asi como las respectivas incertidumbres de las
anomalias caracterizadas por las desviaciones cuadraticas media mensuales.
De la figura se deduce:

e Para el escenario A2: menor precipitacion media mensual excepto en
enero, particularmente importante en mayo, aumentando la amplitud del
ciclo anual pese a la pequefa disminucion en verano debida a la escasez
de precipitaciones en grandes areas de la Peninsula. Disminucion de la
evapotranspiracion en la mayoria de los meses, principalmente en verano
por la fuerte reduccion de almacenaje de agua en el suelo (no se
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muestra), aminorando la amplitud del ciclo anual. Las diferencias entre
modelos en la variacion de la evapotranspiracion son mas pronunciadas
en verano por la mayor incidencia de los procesos controlados por la
parametrizaciéon del suelo. Todos los modelos muestran una notable
disminucion de P — E en mayo, otra mas pequefia en octubre, y la
mayoria de ellos muestran un incremento en verano debido a que la
disminucion de la evaporacion es mayor que la de la precipitacion
(excepto para el UCM y el GKSS). La escorrentia muestra un
decrecimiento casi todo el afio pero, como era de esperar, la variacion es
muy pequeina en verano.

e Para el escenario B2: los cambios simulados tienen el mismo sentido
siendo mas pequefios para B2 que para A2.

EVAPOTRANSPIRACION (mm/mes)

NIEVE (mm/mes)

Figura 51. Anomalias medias mensuales de los términos del balance hidrico en el suelo, promediados para todos
los MCR sobre la Peninsula Ibérica, tanto para las proyecciones A2 (linea roja gruesa continua) como para las B2
(linea azul continua) respecto a las simulaciones de control, asi como las respectivas incertidumbres de las
anomalias caracterizadas por las desviaciones cuadraticas media mensuales, o (definidas por franjas de anchura
+ 0, A2 sombreada en rojo; B2 rodeada por lineas azules discontinuas).
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verano anual

verano anual

TODOS A-PR DEF B2 2@71-2100

Figura 52. Diferencias medias en la precipitacion, P, entre las proyecciones A2 (arriba), B2 (abajo) y las
simulaciones de control, promediadas sobre todos los MCR para invierno, verano y media anual.

4.2.2 Distribucion geografica de las anomalias estacionales y

anuales

En cuanto a la variacion espacial en la Peninsula, se puede resaltar:

Para el escenario A2: el debilitamiento del ciclo hidrolégico sobre la
Peninsula Ibérica con disminuciones medias anuales para la precipitacidon
(~200 mm en el norte y ~ 100-150 mm en el sur; figura 52),
evapotranspiracion (~ 50 mm en el norte y ~100 mm en el sur; figura 53) y
escorrentia (~ 100-150 mm al norte y menor que 50 mm en el sur; figura 54).
Como resultado, la amplitud del ciclo anual de: (i) la precipitacion
incrementa en el NW y disminuye en el sur, (ii) la evapotranspiracion
decrece en todas partes, (iii) la escorrentia cambia ligeramente en todo el
territorio y (iv) la variacion del almacenaje de agua en el suelo se
incrementa en el norte y noroeste y decrece en el centro y en el suroeste.

Para el escenario B2: Las distribuciones regionales son parecidas al
escenario A2, pero el debilitamiento del ciclo hidrolégico es menor.
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Figura 53. idem que figura 52 para anomalias de evapotranspiracion, E.
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Figura 55. idem que figura 52 para la variacion mensual de agua en el suelo, S.

4.2.3 Nota sobre la influencia de las condiciones de contorno en los
términos del balance hidrico

Aunque solo dos de los MCR PRUDENCE (DMI y SMHI) han sido conducidos
por dos diferentes MCG, la distinta influencia de los MCG en los parametros se
puede apreciar en la figura 56, donde se muestran las variaciones de
precipitacion y escorrentia entre el escenario A2 y el control: los modelos
globales tienen gran influencia en la precipitacion, mientras que Ila
parametrizacion del suelo, propia de cada MCR, tiene una influencia principal
en la escorrentia.

—e—DMIL_E
PRECIPITACION - ®m -DMI_H ESCORRENTIA

—&—SMHI_E

- W -SMHI_H

Figura 56. Diferencias en la precipitacion y la escorrentia promediada sobre la Peninsula Ibérica entre las simulaciones
A2y el control para los modelos DMI (lineas marrones) y el SMHI (lineas verdes) conducidos por dos MCG: HadAM3H
(lineas a trazos) y ECHAM4 (lineas continuas).
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5 TEMPERATURA Y BALANCE HIDRICO EN EL SUELO

En la situacién climatica actual el interior de la Peninsula tiene en verano una
alta radiacién neta (alta RN) y baja evaporacién. Valores altos de RN neta y
bajos de evaporacién estan generalmente asociados con altas temperaturas
cerca de la superficie. Para los escenarios futuros, como hemos visto, en
general RN crece y LH decrece en todas partes a lo largo del afio excepto en
invierno; RN crece menos en el interior de la Peninsula, incluso hay zonas
donde no aumenta en verano en el escenario A2, y en el promedio anual se
observa que crece menos en A2 que en B2. También parece proyectarse un
gran incremento de la temperatura del suelo, como indica el fuerte aumento de
LWA en toda la Peninsula para el escenario futuro en el que parece decisiva la
falta de humedad en el suelo. La sequedad del suelo es tan grande que hace
disminuir el flujo de calor latente de evaporacion.

5.1 Variaciones de fraccion evaporativay T2m

La fraccion evaporativa se define como: FE = LH/(SH + LH), que se puede
aproximar en un periodo en que G (el flujo de calor hacia abajo en el suelo)
varie poco, por el flujo de calor latente dividido por radiacién neta.

La relacidon entre fraccion evaporativa y temperatura es mas clara que la
relacion entre evaporacion y temperatura; T2m y FE estan correlacionadas
negativamente, con un intervalo de valores de 0 T2mAFE entre —25 y -91 K
para las simulaciones de modelos.

En la figura 57 se muestra la media multianual de T2m para los meses de julio
y agosto, para A2 y control, agrupadas por MCR. Se observa en la grafica la
sensibilidad de la variacion prevista de temperatura respecto a la fraccién
evaporativa del modelo en el control y, por tanto, la importancia de la humedad
disponible en el suelo cuya escasez impide la evapotranspiracion. En el
escenario futuro la FE en verano se reduce mas fuertemente en los modelos
que tienen una FE mas alta, que son al mismo tiempo los que experimentan un
menor aumento de 72m (4,8 K en CNRM y 7,8 para SMHI_E). Como se
observa, ademas, la fraccién evaporativa en verano es dependiente tanto de la
representacion del ciclo hidroldgico propia de cada MCR como del MCG en el
que estan anidados. Este resultado esta de acuerdo con VAN DEN HURK ET AL.
(2004) y ScHAR ET AL. (2004) entre otros, que afirman que los cambios de
temperatura simulados en verano sobre tierra para los escenarios futuros de
cambio climatico dependen de muchos procesos interactivos que estan
incluidos en los codigos de los MCR vy, en particular, de la modelizacion del
ciclo hidroldgico. También concluyen que es bastante comun que muchos MCR
simulen el clima actual como excesivamente seco centrando el problema en el
rango de profundidad de agua en el suelo, que juega un papel importante en el
ciclo anual de evaporacion y tiene un claro impacto en la respuesta de la
temperatura cerca de la superficie. Dado que, aparentemente, las simulaciones
de los modelos son excesivamente secas en verano, las predicciones de
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incremento de temperatura podrian estar sobredimensionadas. En nuestro
caso esta diagnosis no esta clara porque aunque en verano en el periodo de
control la HA2m es inferior a la estimada por el BHO, el flujo de LH es superior
al estimado por el BHO por lo que no parece evidente que se subestime el
agua contenida en el suelo.

ERANO J-A

w w w w
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2
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Figura 57. Promedio de la T2m en verano como funcién de la fraccion evaporativa (FE) para las simulaciones de los
modelos en los escenarios A2 (cuadrados) y Control (circulos).

5.2 Raz6én de Bowen

Se define como B = SH/LH, B es pequefia para superficies humedas, donde
hay mayor evaporacién, y grande para superficies secas. Tipicamente tiene
valores de 10 para zonas desérticas, 5 para semiaridas, 0,5 para prado y
bosques, 0,2 sobre zonas de riego y 0,1 sobre el océano.

Para los meses de verano en el periodo de control para la Peninsula Ibérica B
varia entre 0,34 para CNRM y 2,31 para SMHI_E y para los MCR anidados en
el modelo global HadAM3H entre 0,48 para MPI y 1,32 para SMHI_H,
resultados que coinciden con los obtenidos por SANCHEZ ET AL. (2007).

En los escenarios futuros tanto para A2 como para B2, 3 crece para el conjunto
de los MCR en toda la Peninsula y particularmente en verano debido a la
disminucién de LH y al aumento de SH, aunque presenta una gran
incertidumbre. Este aumento es particularmente notorio en el sudoeste en
verano como se muestra en la figura 58.
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TODOS A-BOLW TTA AZ 20F71-z2100

Figura 58. Diferencias medias de razon de Bowen entre las proyecciones A2 y la simulacion de control promediada
sobre todos los MCR para verano.

En los escenarios futuros en verano disminuye la humedad en el suelo, con un
consiguiente aumento en la proporcion de Bowen, y por tanto, de la conversion
de radiacién neta superficial en calor sensible a costa de la disminucion de
evapotranspiracion, que se hace casi nula. El incremento en 3 se acompafa de
la generacidén de una capa limite convectiva mas profunda y una reduccion del
flujo de humedad superficial. Ademas, la humedad superficial es difundida en
una capa mas profunda, situacion que potencialmente inhibe el desarrollo de
conveccion humeda. Se puede decir que esto fomenta una realimentacién
positiva entre la humedad del suelo y la precipitacion: la degradacion de la
tierra reduce la humedad del suelo y, como consecuencia de esto, la
precipitacion podria ser también reducida fomentando una mayor reduccion de
la humedad del suelo.
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6 CONCLUSIONES Y LINEAS FUTURAS

6.1 Balance hidrico

Para el periodo de control de clima (1961-1990): la mayoria de los modelos
reproducen aceptablemente bien el ciclo anual observado de la precipitacion y
la evapotranspiracion, excepto notables discrepancias en primavera y verano
en evapotranspiracion. El reparto del flujo neto de agua en escorrentia y
almacenaje en el suelo depende de la parametrizacién de la superficie en cada
RCM.

Para las proyecciones 2071-2100: todos los términos del ciclo del agua
(precipitacidon, evapotranspiracion, escorrentia y almacenamiento de agua en el
suelo) promediados sobre todos los RCM muestran un notable decrecimiento,
con importantes diferencias entre el Atlantico Norte y otras regiones de la
Peninsula Ibérica. Las magnitudes de estos cambios de los términos del ciclo
hidrologico dependen de:

a) el escenario de emision seguido, siendo mayores para el A2 que para
el B2;

b) el GCM conductor, que muestra gran influencia sobre la precipitacion;

c) la parametrizacion de la superficie de cada RCM, controlando
principalmente el cambio de almacenamiento de agua en el suelo, la
escorrentia y la evaporacion de verano; la parametrizacion de la
conveccion, controlando la precipitacion en verano.

6.2 Balance de energia en superficie

En el periodo de control (1961-1990) se ha analizado el comportamiento de los
parametros relacionados con el balance energético sobre la Peninsula Ibérica
de los diversos RCM vy, aparte de la evidencia de datos discordantes en
algunos modelos ICTP y MPI respecto a la humedad, UCM, ICTP y CNRM
respecto a la radiacion y UCM respecto al calor latente, la comparacion con los
datos disponibles de SWD indican que los RCM la infravaloran en los meses
frios, la comparacion con los datos estimados del BHO de AEMET muestra
que: (a) los RCM subestiman la T2m en invierno y, por el contrario, la
sobrestiman en verano; (b) subestiman la HR2m en verano; y (c) sobrestiman
el LH en verano y lo subestiman en invierno.

Se han analizado las variaciones o anomalias mensuales de los escenarios
futuros A2 y B2 para el periodo 2071-2100 respecto al periodo de control. Para
ambos escenarios cabe destacar la disminuciéon del LH sobre todo en los
meses mas calidos fruto de la disminucion del agua disponible en el suelo en
los modelos, lo cual es a su vez consecuencia de la disminucion del aporte de
agua (P — E). La disminucién de la energia que se invertia en evaporacion se
invierte en el periodo futuro en ascenso de TS y como consecuencia en un
ascenso superior en T72m al que corresponderia con agua en el suelo
disponible suficiente. También influye el aumento de RN en primavera
consecuencia de una significativa pérdida de nubosidad en esta estacion, en
particular en el mes de mayo. La distribucion geografica de estas variaciones
en muchos de los parametros no es homogénea sobre la Peninsula, con
diferencias entre la costa y el interior: T2m, HA2m, LWA; entre el norte y
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noroeste y el resto: SWD, SWN; o mezclandose ambos en otros parametros:
RN, LWD. En otros, como LWN y LH, la distribucién de sus anomalias es
bastante homogénea.

Se ha comprobado la dependencia de la variacion prevista de T2m en el
periodo futuro respecto a la FE del modelo en el control y, por tanto, de la
importancia de la humedad disponible en el suelo cuya escasez impide la
evapotranspiracion. En el escenario futuro la FE en verano se reduce mas
fuertemente en los modelos que tienen una FE mas alta, que son al mismo
tiempo los que experimentan un menor aumento de T2m. Se observa que la FE
en verano es dependiente tanto de la representacion del ciclo hidrolégico
propia de cada MCR como del MCG en el que estan anidados.

Es inquietante que, en verano en el periodo de control, aunque la HR2m en los
RCM sea inferior a la estimada por el BHO, el flujo de LH sea superior al
estimado por el BHO, por lo que el notable aumento de temperatura previsto
podria aumentar al extenderse el periodo de escasez de agua disponible en el
suelo para la evaporacion. Ademas, todos los modelos muestran un
crecimiento del parametro de Bowen, particularmente importante en verano y
en el suroeste de la Peninsula.

6.3 Lineas futuras

Se quieren obtener relaciones en algunas cuencas hidrograficas a partir de
datos ERA-Interim para evaluar y comparar los modelos climaticos regionales
que participan en el proyecto ENSEMBLES, siguiendo el trabajo de BETTS
(2004) que evalua las componentes en superficie de los modelos climaticos
globales como un sistema de componentes muy interrelacionadas. De este
modo los modelos podran ser comparados entre ellos y con datos de
observaciones. Nos interesa la bondad de la representacién de los procesos
fisicos en superficie y sus realimentaciones. Las relaciones que se obtengan
entre los diferentes parametros que intervienen en los balances de agua y
energia en superficie a partir de los datos ERA-Interim seran consideradas
como restricciones impuestas por los procesos fisicos y podran usarse para
evaluar los MCR.
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ANEXO |

ANOMALIAS DE TEMPERATURA A 2 m — Escenario A2
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ANEXO |

ANOMALIAS DE TEMPERATURA A 2 m — Escenario B2
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ANEXO |

ANOMALIAS DE HUMEDAD ABSOLUTA A 2 m — Escenario A2
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ANEXO |

ANOMALIAS DE HUMEDAD ABSOLUTA A 2 m — Escenario B2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE HUMEDAD RELATIVA A 2 m — Escenario A2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE HUMEDAD RELATIVA A 2 m — Escenario B2 (todos los modelos)

MEDIA

PORCENTAJE 100%(A2-C)/C

DESVIACION CUADRATICA
MEDIA

>IOIMLK<P>PZI XDV OoZzam—<Z2—

ozraxm<

O0zZ20-0

oz>r

Figura 69

Figura 70

87



ANEXO |

ANOMALIAS DE EVAPORACION — Escenario A2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE EVAPORACION — Escenario B2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE PRECIPITACION — Escenario A2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE PRECIPITACION — Escenario B2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE NIEVE — Escenario A2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE NIEVE — Escenario B2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE ESCORRENTIA — Escenario A2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE ESCORRENTIA — Escenario B2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE VARIACION AGUA EN EL SUELO — Escenario A2

(todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE VARIACION DE AGUA EN EL SUELO — Escenario B2

(todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE RADIACION DE ONDA CORTA NETA — Escenario A2

(todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE RADIACION DE ONDA CORTA NETA — Escenario B2

(todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE RAD. ONDA CORTA DESCENDENTE — Escenario A2

(todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE RAD. ONDA CORTA DESCENDENTE — Escenario B2

(todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE RAD. DE ONDA LARGA NETA — Escenario A2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE RAD. DE ONDA LARGA NETA — Escenario B2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE RAD. DE ONDA LARGA DESCENDENTE — Escenario A2

(todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE RAD. DE ONDA LARGA DESCENDENTE — Escenario B2

(todos los modelos)
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ANEXO|

ANOMALIAS DE RAD. NETA TOTAL — Escenario A2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE RAD. NETA TOTAL — Escenario B2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE RAD. ONDA LARGA EMITIDA POR EL SUELO — Escenario A2
(todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE RAD. ONDA LARGA EMITIDA POR EL SUELO — Escenario B2
(todos los modelos)
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ANEXO|

ANOMALIAS DE NUBOSIDAD — Escenario A2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE NUBOSIDAD — Escenario B2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE VIENTO A 10 m — Escenario A2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE VIENTO A 10 m — Escenario B2 (todos los modelos)
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ANEXO|

ANOMALIAS DE PRESION A NIVEL DEL MAR — Escenario A2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE PRESION A NIVEL DEL MAR — Escenario B2 (todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE CALOR LATENTE DE VAPORIZACION — Escenario A2

(todos los modelos)
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ANEXO |

ANOMALIAS DE CALOR LATENTE DE VAPORIZACION — Escenario B2

(Todos los modelos)
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ANEXOI

ANEXO Il

ANOMALIAS DE P - E FRENTE A LAS ANOMALIAS DE
ESCORRENTIAY ALMACENAMIENTO

El reparto de aporte neto de agua al suelo (P — E) entre escorrentia y
almacenaje de agua en el suelo es una importante propiedad del sistema
hidrologico. Las anomalias en P — E deben inferir anomalias en escorrentia o
en el almacenamiento para que se mantenga el ciclo hidrologico. El agua que
va a escorrentia se pierde y no puede ser evaporada localmente, mientras que
el contenido de agua en el suelo es un almacenamiento valido para posterior
evaporacion o escorrentia.

En las paginas siguientes se muestra el comportamiento de los MCR
PRUDENCE (siguiendo a VAN DEN HURK ET AL., 2005) mostrando para la
Peninsula Ibérica el reparto de las anomalias de P — E de los distintos afios del
periodo control en primavera e invierno entre las anomalias de escorrentia y de
almacenamiento de agua en el suelo.

Cada punto (cuadrados o triangulos) representa una anomalia del valor
promediada para la primavera hidrolégica (MAM) o el invierno (DEF), es decir,
la diferencia entre el dato del mes en cada afio menos la media de todos los
afnos para ese mes, y después se calcula el promedio de estas diferencias para
la primavera o el verano.
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ACRONIMOS

AEMET
AR4
AH2M
BDCN
BES
BHO
CM
CNRM

DMI

E
ECHAM4
ECMWF
ETH
ERA
ESS

FE

GEl
GKSS
HadAM3H
HC

HN
HR2m
ICTP
IPCC

IEEE

KNMI
LH
LWA
LWD

LWN

Agencia Estatal de Meteorologia
Fourth Assessment Report (IPCC)
Humedad absoluta a dos metros
Banco de Datos Climatoldgico Nacional
Balance de Energia en Superficie
Balance Hidrico Operativo

Capa de mezcla

Centro Nacional de
Meteoroldgicas de Francia

Investigaciones

Instituto Meteoroldgico de Dinamarca
Evapotranspiracion

European Center Hamburg Model 4

Centro Europeo de Prediccion a Plazo Medio
Escuela Superior Politécnica de Zurich

Reanalisis del ECMWF

Esquema de la superficie del suelo

Fraccion Evaporativa

Gases de Efecto Invernadero

Instituto de Investigaciones Costeras de Alemania
Hadley Centre Atmospheric Model 3

Centro Hadley

Hemisferio Norte

Humedad Relativa a dos metros

Centro Internacional de Fisica Teodrica de Italia
Panel Intergubernamental sobre el Cambio
Climatico

Informe Especial sobre Escenarios de Emisién del
IPCC

Real Instituto Meteoroldgico de Holanda

Flujo de Calor Latente en superficie

Radiacion de onda larga ascendente en superficie

Radiacion de onda larga descendente en
superficie

Radiacion de onda larga neta en superficie
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MCG
MCGAO
MCR
MP|
NCA

P
PCMDI

Pnca
PRUDENCE

RN

SH
SMHI
SRES

SUL
SWD

SWN
72m
TS
UCM

Qnub

Asup

Modelo Climatico de Circulacion General
Modelo Climatico Global Atmésfera-Océano
Modelo Climatico Regional

Instituto Max Planck

Nivel de condensacion por ascenso
Precipitacion

Programa para la Diagnosis e Intercomparacion de
Modelos Climaticos

Presion del nivel de condensacion por ascenso

Prediction of Regional scenarios and Uncertainties
for Defining European Climate change risks and
Effects

Escorrentia (Runoff)

Radiacion neta total en superficie
Almacenamiento de agua en el suelo

Flujo de Calor Sensible en superficie

Instituto Meteoroldgico e Hidrolégico de Suecia

Special Report on Emision Scenarios (Informe
Especial sobre Escenarios de Emision del IPCC)

aerosoles sulfato

Radiacion de onda corta descendente en
superficie

Radiacion de onda corta neta en superficie
Temperatura a dos metros

Temperatura de la superficie

Universidad Complutense de Madrid
Albedo nubosidad

Albedo de la superficie

Relacion de Bowen
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