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Resumen 
 
 
La comprensión de la interacción entre la atmósfera y el océano es necesaria si se quiere 
hacer una predicción climática acertada. El océano es un gran almacén de calor que 
limita y modera el clima a escala estacional además de promover cambios climáticos a 
largo plazo. En este estudio se propone analizar la influencia que el océano ejerce en el 
clima, tanto a través de la corriente de circulación termohalina que recorre las 
profundidades oceánicas, como a través de la temperatura superficial del mar. 
 
Para la consecución del primer objetivo fue necesario el uso de modelos climáticos que 
permitieran simular la evolución del clima durante largos periodos de tiempo en los que 
se pudiera perturbar el comportamiento de la circulación termohalina y observar su 
respuesta. Este estudio ha permitido comprobar la importancia  de la variabilidad 
natural del clima, no siempre considerada en los modelos climáticos. 
 
La segunda parte de este estudio ha revelado el potencial predictivo que tiene la 
temperatura superficial del mar de cara a la elaboración de predicciones estacionales. En 
concreto este trabajo se ha centrado en estudiar aquellas áreas del océano que tienen una 
mayor influencia sobre el clima de las latitudes medias del Atlántico Norte, y en 
particular sobre el clima del Noroeste de la Península Ibérica. 
 
La memoria que aquí se presenta consta de 4 capítulos cuyo contenido se explica a 
continuación. 
 
En el capítulo 1 se presenta una introducción donde se habla de forma general de la 
interacción existente entre la atmósfera y el océano así como de cada uno de estos 
subsistemas climáticos con sus características particulares. 
 
En el capítulo 2 se analiza la influencia que la consideración de la variabilidad climática 
natural tiene sobre la circulación del océano profundo a través del estudio del 
comportamiento de la circulación termohalina en diferentes modelos climáticos. 
Asimismo, se estudian los efectos que los cambios observados en la circulación 
termohalina tienen sobre el comportamiento del clima a nivel mundial. 
 
En el capítulo 3 se estudia el potencial predictivo que la temperatura superficial del 
océano global tiene sobre las latitudes medias del Atlántico Norte y en particular sobre 
la precipitación y la temperatura del noroeste de la Península Ibérica. Para este estudio 
se llevarán a cabo múltiples análisis estadísticos debidamente explicados en el propio 
capítulo. 
 
En el capítulo 4 se resumen las conclusiones de la memoria así como las futuras líneas 
de investigación que se consideran tras la realización de este trabajo. 
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Capítulo 1: 
 
Introducción 
 
 
 
1.1 INTERACCIÓN OCÉANO-ATMÓSFERA 
 
El clima es la realización de un estado medio de la atmósfera para una determinada 
región, pero el sistema climático está constituido por cinco sistemas no aislados que 
interactúan unos con otros de forma compleja, estableciendo transferencias de materia y 
energía. Cada uno de ellos tiene sus propias características. Estos cinco sistemas son: 
 

• Atmósfera 
• Hidrosfera 
• Litosfera o superficie terrestre 
• Biosfera 
• Criosfera 

 
Por lo tanto, para comprender el comportamiento del clima es necesario conocer las 
interacciones entre los distintos componentes. Algunas de ellas están representadas en la 
figura 1.1. A pesar de esto, en la predicción meteorológica diaria, la mayoría de los 
modelos sólo analizan el comportamiento de la atmósfera, ya que su variabilidad 
temporal es muy superior a la del resto de subsistemas climáticos. En las predicciones 
mensuales y estacionales se hace necesario tener en cuenta las interacciones entre la 
hidrosfera y la atmósfera, ya que en esta escala temporal el océano empieza a tener 
claras influencias en el comportamiento de los distintos procesos atmosféricos. Para 
estudios predictivos a escalas superiores a las decadales e interdecadales se hace 
imprescindible la inclusión de la criosfera y la biosfera. La litosfera se considera 
constante salvo en aquellos estudios cuya escala temporal sea de miles de años. 
Este trabajo se centra principalmente en el estudio del efecto que las interacciones 
océano-atmósfera tienen sobre el clima, ya que la escala temporal de predicción será 
estacional o anual, aunque también se utilizarán escalas más largas para el estudio de los 
efectos del colapso de la circulación termohalina. 
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Figura 1.1: Interacciones entre los distintos componentes del sistema climático 
 
 
Existe una fuerte relación entre la atmósfera y el océano, pero hay que tener en cuenta 
que estos dos sistemas son no lineales y tienen muchos grados de libertad, lo que 
complica su estudio y comprensión. La atmósfera es una gran máquina térmica en la 
que la diferencia constante de temperatura entre los polos y el ecuador proporciona la 
energía necesaria para inducir las circulaciones oceánicas y atmosféricas. 
La mayor parte de la energía que llega a la Tierra procede del Sol. La atmósfera es casi 
transparente a esta radiación entrante, pero los océanos no. La energía que llega a los 
océanos es absorbida por la capa superficial, que es muy fina en comparación a la 
profundidad oceánica. Por ser la Tierra esférica y rotar alrededor del Sol con un cierto 
ángulo de inclinación, la cantidad de calor que recibe el océano varía con la latitud y la 
estación del año. De esta forma, la temperatura superficial del mar (en adelante SST, del 
inglés Sea Surface Temperature) no se distribuirá de forma uniforme y será más cálida 
en latitudes bajas y más fría en latitudes altas. Esto también afectará a la densidad del 
agua oceánica. Por este motivo, la energía térmica que el océano emite a la atmósfera 
también será irregular (Toba, 2003). Los principales procesos de interacción atmósfera-
océano incluyen cambios de calor, intercambios de agua dulce entre la capa límite de 
los dos fluidos, variaciones de densidad, evaporación y cizalladura del viento. Esto hace 
que el océano se encuentre verticalmente estratificado en función de la temperatura y la 
densidad de sus aguas. La energía que se transfiere de la atmósfera a la capa superficial 
de mezcla del océano conduce la circulación oceánica superficial. A su vez, la energía 
del océano vuelve a la atmósfera afectando a la circulación atmosférica, al tiempo y al 
clima. De esta forma, se cierra un ciclo continuo de transferencia de energía y materia 
que es vital para la comprensión de los diferentes procesos meteorológicos y climáticos 
que tienen lugar en la Tierra (Rogers, 1995). 
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Los flujos que conectan ambos medios son el flujo de momento, el flujo de energía y el 
flujo de materiales. El flujo de momento está representado por los vientos actuando 
sobre la superficie del mar. Los flujos de energía pueden ser turbulentos o radiativos. El 
radiativo es de onda corta y de onda larga, mientras que el turbulento es el flujo de calor 
sensible y el de calor latente que están directamente relacionados con el transporte de 
vapor desde los océanos a la atmósfera. Por último el flujo de materiales será de agua en 
forma de vapor o precipitación y de gases que componen la atmósfera, como el dióxido 
de carbono (Toba, 2003). 
En muchas ocasiones se han realizado comparaciones dinámicas y estructurales entre la 
atmósfera y el océano, en particular con su comportamiento por encima de la termoclina 
permanente y por debajo de la tropopausa, que son las dos barreras estabilizadoras en el 
océano y en la atmósfera respectivamente (ver sección 1.2 y 1.3). En estas dos zonas, 
las circulaciones se mantienen por los gradientes latitudinales de energía térmica que se 
dirigen a los polos y actúan por la fuerza de Coriolis. Las principales diferencias entre 
los comportamientos de la atmósfera y del océano son las que provienen de la mayor 
densidad y viscosidad del agua oceánica y del rozamiento que afecta al océano en su 
movimiento. La atmósfera solo sufre rozamiento con la superficie terrestre mientras que 
la circulación oceánica tiene distintos forzamientos (Marshall y Plumb, 2008). 
El océano es la principal fuente de agua del planeta; la evaporación de agua de la 
superficie oceánica es una de las principales formas de transmisión de energía entre el 
océano y la atmósfera. Este vapor asciende hasta condensarse y formar nubes. Las 
nubes modifican la temperatura de la atmósfera y del océano, absorbiendo la radiación 
de onda larga de la superficie y reflejando la radiación entrante de onda corta. Los 
cambios en la temperatura o circulación de los patrones oceánicos y atmosféricos 
cambian la cantidad y tipo de las nubes actuando a su vez sobre la precipitación. Este 
flujo de agua dulce neto, expresado como la precipitación menos la evaporación, 
constituye uno de los principales procesos de interacción entre el océano y la atmosfera 
y forma parte de lo que se conoce como ciclo hidrológico (figura 1.2). 
Otros de los principales procesos que conectan la atmósfera y el océano son la energía 
que entra en el océano por medio del viento, y el flujo superficial neto de calor. Estas 
interacciones tienen lugar en la interfaz aire-agua (Rogers, 1995). 
Los grandes avances en la comprensión de la relación entre la atmósfera y los océanos 
se han producido gracias a tres avances técnicos que son: el desarrollo de nuevos 
instrumentos de observación como los satélites meteorológicos, vehículos automáticos 
como las boyas ARGO, la implantación de nuevas técnicas experimentales que permiten 
simular la atmósfera y el océano y los progresos en computación creando ordenadores 
de gran velocidad que utilizan modelos matemáticos para la predicción. 
Hay muchos ejemplos que estudian los efectos de la interacción atmósfera-océano. Se 
sabe que las anomalías de SST del Atlántico ejercen influencias importantes sobre el 
clima de Europa, África y Sudamérica. Las SST más cálidas al noroeste de África 
provocan un aumento de las lluvias monzónicas sobre África occidental, mientras que la 
sequía en Sahel está relacionada con un enfriamiento del Atlántico Norte. 
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Figura 1.2: Ciclo hidrológico (http://www.puc.cl/sw_educ/geo_mar/) 
 
También hay relaciones similares entre las sequías del nordeste de Brasil y la SST de las 
aguas tropicales (Barry y Chorley, 1998). El fenómeno El Niño-Oscilación del sur (en 
adelante ENSO, del inglés El Niño-Southern Oscillation) es también ejemplo de la 
interacción atmósfera-océano. Pero la característica más obvia de la circulación 
oceánica superficial es el control que ejerce sobre ella la circulación planetaria de 
vientos de bajo nivel, sobre todo las circulaciones ciclónicas subtropicales oceánicas y 
los vientos del oeste. 
 
 
1.2 EL OCÉANO 
 
Como se comentó en la sección 1.1, los océanos son la principal fuente de agua del 
planeta. Cubren el 70.8 % de la superficie del planeta y contienen el 97 % de toda el 
agua terrestre, pero su distribución es desigual. Las masas continentales se encuentran 
concentradas en el Hemisferio Norte, mientras que el Hemisferio Sur tiene un 
predominio oceánico, conteniendo el 60 % de toda la superficie oceánica (ver figura 
1.3) 
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Figura 1.3: Hemisferios continental (Norte) y marítimo (Sur) 
(http://www.puc.cl/sw_educ/geo_mar/) 

 
Hay cinco cuencas oceánicas principales (figura 1.4): 
 

• El océano Pacífico: El mayor, tan largo como el Índico y el Atlántico juntos, 
cubriendo una tercera parte de la superficie de la Tierra. 

• El océano Atlántico: Situado entre el oeste de Europa y África y el este de 
América. 

• El océano Índico: Localizado al sur de Asia y de Oriente Medio. 
• El océano Glacial Ártico: Ubicado en la región del Polo Norte. 
• El océano Antártico: También llamado océano Meridional, situado en la región 

del Polo Sur. 
Los océanos Pacífico y Atlántico a menudo se distinguen en norte y sur, así tenemos el 
Atlántico Norte, el Atlántico Sur, el Pacífico Norte y el Pacífico Sur. 
 

 
 

Figura 1.4: Océanos y continentes de la Tierra 
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Además de las cuencas oceánicas también podemos hablar de la existencia de 67 mares 
según la máxima autoridad internacional en materia de delimitación de mares: The 
International Hydrographic Organization, (IHO). Los mares se definen como una 
extensión de agua salada menor que el océano. Se diferencian principalmente por el 
contacto con el océano, pudiendo ser abiertos o cerrados: si está rodeado casi totalmente 
por tierra, como el mar Negro o el mar Mediterráneo, se habla de mar continental, 
mientras que si está muy abierto, como el mar de la China, se habla de mar litoral. 
También se usa el término “mar” para porciones oceánicas que no están divididas por 
zonas de tierra pero que tienen características oceanográficas especiales, como el mar 
Cantábrico, el mar de Labrador o el mar de de los Sargazos entre otros (Pickard y 
Emery, 1990). 
Los océanos tienen una profundidad media de 3.8 km, aunque las tres cuartas partes del 
área total oceánica se encuentran entre los 3 y los 6 km de profundidad. La temperatura 
media de toda el agua oceánica es de 3.5 ºC, pero existe una gran variación vertical y 
latitudinal. Si tenemos en cuenta el descenso de la temperatura a medida que 
descendemos en profundidad podemos distinguir tres capas térmicas (ver figura 1.5 y 
1.7 a) (Barry y Chorley, 1998): 
 

• La capa estacional o capa de mezcla: Es la capa superior de los océanos en 
contacto directo con la atmósfera. La profundidad de la capa de mezcla se 
determina mediante la temperatura aunque también influye la salinidad. Tiene 
unas pocas decenas de metros de profundidad por encima de los 60º de latitud, 
unos 400 m en los 40º de latitud y 100-200 m en el ecuador. La mayoría de la 
luz solar es absorbida en esta capa calentándola. El viento y las ondas la mezclan 
haciendo que la temperatura se uniformice en ella, por lo tanto está sometida a la 
mezcla térmica desde la superficie. Es la capa que actúa sobre el clima y 
representa un gran almacén térmico. Si no existiera produciría veranos mucho 
más ardientes e inviernos mucho más gélidos (Garduño, 1994). Presenta dos 
escalas temporales de variación: diaria y estacional. 

• Termoclina: Es una capa donde la temperatura disminuye rápidamente con la 
profundidad. La termoclina varía con la latitud y la estación: es permanente en 
los trópicos, variable en los climas templados (más fuerte en los veranos), y 
débil o inexistente en las regiones polares, donde la columna de agua está tan 
fría en la superficie como en el fondo. Su estratificación es estable y tiende a 
impedir la mezcla vertical, actuando de barrera entre la capa de mezcla más 
caliente y las profundidades oceánicas más frías. En mar abierto, a 60º de latitud, 
la termoclina va desde 200 hasta 1000 m de profundidad, a 40º de latitud se 
extiende desde los 400 hasta los 1100 m y en el ecuador de los 200 hasta los 800 
m. Dentro de la termoclina existen dos capas. Donde se localiza el gradiente 
máximo de temperatura se sitúa la termoclina oceánica o permanente. Por 
encima de esta, en latitudes medias en primavera y verano, el calentamiento de 
la superficie oceánica origina la formación de una termoclina estacional por 
encima de la permanente, entre los 50 y 100 m de profundidad. En otoño e 
invierno dicha capa tiende a deshacerse cuando la pérdida de calor en la 
superficie genera inestabilidad y la convección resultante mezcla la columna de 
agua a una mayor profundidad. 

• Agua profunda: Contiene aproximadamente el 80 % del volumen total de agua 
oceánica. Su temperatura es fría, oscilando entre los 0 y los 3 ºC y está 
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pobremente mezclada. Los movimientos del agua en esta capa están gobernados 
por variaciones de densidad debidos a las variaciones de salinidad, lo que se 
conoce como mecanismo termohalino. 

 

 
 

Figura 1.5: Capas oceánicas en función de su temperatura 
 
El tiempo que tarda la energía calorífica en difundirse en la capa mezclada superior es 
de 2 a 7 meses y en las aguas profundas más de 300 años. 
La capacidad que tiene el agua para disolver muchas sustancias convierte a los mares y 
océanos en disoluciones complejas. El agua del mar contiene la mayor parte de los 
elementos conocidos, pero los más abundantes son los iones: cloro, sulfato, sodio, 
magnesio y potasio. El cloro y el sodio comprenderían el 85 % de los iones disueltos. 
La concentración de estos elementos varía de un lugar a otro de los océanos. La 
cantidad total de material disuelto en el agua oceánica recibe el nombre de salinidad, 
aunque el término técnico de salinidad en el océano es halinidad. El promedio de 
salinidad del agua oceánica es de 34.7 gramos de sal por litro de solución: g/L (Pickard 
y Emery, 1990). Cuando la evaporación es muy alta, se produce una concentración 
mayor de sales, en especial en mares cerrados donde es difícil que las aguas se mezclen. 
El efecto contrario lo produce la precipitación, ya que ésta aporta agua dulce a la 
superficie oceánica disminuyendo su salinidad. Por ello, esta variable oceánica no sólo 
depende de la ubicación geográfica sino también del período del año considerado. Se 
encuentran bajos niveles de salinidad en los mares Árticos y en las regiones polares, 
producto del deshielo del verano así como en las regiones de desembocadura de los ríos. 
Los valores máximos de salinidad ocurren en regiones de gran evaporación como el 
Mediterráneo este, y el mar Rojo donde se miden valores de salinidad 39 y 41. En 
media, el océano Atlántico Norte es el más salado en su superficie, con valores de 
salinidad de 35.5. En el Atlántico Sur y en el Pacífico Sur la salinidad es menor, 
alrededor de 35.2. El Pacífico Norte es el que presenta menor salinidad 34.2. Estas 
variaciones se producen debido a que en las regiones subtropicales, la evaporación 
excede a la precipitación lo que produce una mayor salinidad superficial (en adelante 
SSS, del inglés Sea Surface Salinity), mientras que en latitudes altas y cerca del ecuador 
la precipitación excede a la evaporación, produciendo una menor SSS (ver figura 1.6). 

Capa de 
Mezcla 

Termoclina 

Agua 
Profunda 
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Figura 1.6: Media anual de la SSS (World Ocean Atlas 2005 de su página Web: 
http://www.nodc.noaa.gov/OC5/WOA05F/woa05f.html) 

 
Si en lugar de analizar la estratificación vertical del océano en función de la temperatura 
la analizamos en función de la salinidad, tendríamos de nuevo 3 capas en las que la 
haloclina sustituye a la termoclina. El comportamiento en la capa de mezcla y en la 
haloclina es similar al que se describió para la capa de mezcla y la termoclina en el 
análisis con la temperatura. La diferencia se produce en el agua profunda debido a un 
repunte de la salinidad una vez sobrepasada la haloclina, después del cual la salinidad 
aumenta de forma lenta a medida que nos adentramos en aguas profundas (figura 1.7 b).  
Otra propiedad importante en el estudio de océano es la densidad. La densidad del agua 
del mar depende de su temperatura y salinidad (propiedades termohalinas) y también de 
su profundidad ya que el agua no es completamente incompresible y presenta 
variaciones con la presión. Cuanto más fría se encuentre y mayor cantidad de sal 
contenga, más densa será. Por lo tanto, el comportamiento de las capas oceánicas desde 
el punto de vista de la densidad es contrario a los anteriormente descritos. Comienza 
con un mínimo de densidad en la capa de mezcla, donde la temperatura de las aguas 
marinas es alta debido a la insolación. Aumenta de forma rápida en la capa equivalente 
a la termoclina y la haloclina, que en este momento recibe el nombre de picnoclina, y, 
una vez sobrepasada esta capa, la disminución de temperatura y el aumento de salinidad 
se equipararán, de forma que la densidad se mantiene constante hasta el fondo oceánico 
(figura 1.7 c). 
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a)

 

b) c)

 
Figura 1.7: Variación de (a) temperatura, (b) salinidad y (c) densidad  en el océano en 
función de su profundidad en latitudes medias-bajas (http://www.windows.ucar.edu/) 

 
Los océanos actúan como un reservorio térmico. Este almacenamiento de calor hace que 
estén más calientes en invierno y más frescos en verano si se comparan con la tierra 
continental que se sitúa en su misma latitud. Esto es así a pesar de que las corrientes 
oceánicas puedan dar lugar a desviaciones locales de esta norma. El calor es adquirido y 
perdido muy lentamente debido a que el océano tiene un albedo muy bajo, alrededor del 
10 %, y absorbe la radiación solar de forma muy eficiente. Este calor que almacenan los 
océanos es mucho mayor que el almacenado por la atmósfera. Solamente los dos metros 
y medio más superficiales del océano almacenan tanto calor como la atmósfera en su 
totalidad. Así, el océano puede moderar y limitar el clima a corto plazo y promover 
cambios climáticos a largo plazo a través de la circulación de agua profunda. 
La monitorización de la temperatura superficial de los océanos es compleja debido a la 
vasta área oceánica y a los problemas en la toma de datos. No obstante, debido a que la 
temperatura se mide de forma relativamente sencilla, fue una de los primeros 
parámetros oceánicos estudiados. La toma de datos de la temperatura comenzó a 
mediados del siglo XIX y procedían de determinaciones realizadas desde barcos. La 
forma de medir la temperatura antes de 1940 era lanzando un cubo por el lateral del 
barco para recoger una muestra, se subía a la superficie y se esperaba unos minutos para 
tomar la medida de temperatura (Abeledo, 1998). A día de hoy los métodos para tomar 
esta variable son muchos y muy diversos. Los medios para su obtención son las 
observaciones realizadas por barcos comerciales, barcos de investigación oceanográfica, 
plataformas de observación meteorológica en el océano, boyas marinas y satélites. La 
percepción remota satelital es la que nos permite conocer la temperatura superficial del 
mar a escala global. Las series temporales pueden verse modificadas por la evolución en 
las técnicas de medición y mejora de la instrumentación, con lo que hay que realizar 
correcciones en los datos de épocas anteriores. Se han creado varias series de datos en 
las últimas décadas aportando a la comunidad científica series temporales de SST 
bastante fiables (Rayner et al, 2003; Smith y Reynolds, 2003 y 2004). 
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La temperatura promedio de toda el agua oceánica es 3.8 ºC. Sin embargo, la 
distribución de la SST, con algunas variaciones dependiendo de las corrientes marinas y 
de masas continentales, varía desde -2 ºC en el polo a 30 ºC en el ecuador como se 
puede ver en la figura 1.8.  
 

 
 

Figura 1.8: Media anual de la temperatura superficial oceánica, en ºC (World Ocean 
Atlas 2005 de su página web: http://www.nodc.noaa.gov/OC5/WOA05F/woa05f.html) 

 
Generalmente, las SST más cálidas se encuentran en las zonas tropicales (sobre los 30 
ºC) y las más frías en las altas latitudes (sobre los 0 ºC). También existen grandes 
variaciones este-oeste. Estas variaciones son notables en los trópicos, con temperaturas 
relativamente frías al este y cálidas al oeste del océano Pacífico. Esta región más cálida 
coincide con las regiones donde se produce la mayor convección atmosférica, que se 
hace especialmente activa cuando las temperaturas de la superficie oceánica superan los 
27 ºC, lo que incrementa la importancia del Pacífico tropical en los análisis climáticos. 
En latitudes medias, aparecen también diferencias este-oeste debido a las corrientes frías 
circulando hacia el ecuador y las cálidas circulando hacia los polos (ver figura 1.9). 
También aparecen zonas en California y África que presentan regiones con SST 
relativamente frías y que no están relacionadas directamente con la influencia de las 
corrientes marinas, sino con sistemas de afloramiento (Marshall y Plumb, 2008). 
La superficie oceánica calienta las capas bajas de la atmósfera de forma diferencial. Esta 
diferencia de temperatura atmosférica creará vientos que a su vez generarán corrientes 
superficiales oceánicas que distribuirán el calor por la superficie oceánica. La dinámica 
oceánica o circulación oceánica puede dividirse en base a dos mecanismos principales 
de circulación que son la circulación debida al forzamiento del viento, conducida por el 
efecto del viento sobre las aguas superficiales oceánicas, y la circulación debida a las 
diferencias de densidad. El primer mecanismo da lugar a las corrientes superficiales 
(figura 1.9) y el segundo explicaría las corrientes profundas más lentas que las 
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superficiales (figuras 1.10 y 1.11). En comparación con las corrientes de viento en la 
atmósfera, las corrientes oceánicas son 100 veces más pequeñas. 
 
1.2.1 Corrientes superficiales 
 
Los sistemas de vientos de la atmósfera terrestre dan lugar a las corrientes superficiales 
que se producen en los océanos (figura 1.9) y afectan al 20 % del volumen total 
oceánico. 
 

 
 

Figura 1.9: Principales corrientes oceánicas superficiales 
 
En la figura 1.9 se pueden ver las principales corrientes superficiales que recorren el 
globo. Existen corrientes frías (dibujadas en azul), que se dirigen hacia el ecuador, y 
corrientes cálidas (dibujadas en rojo) que parten del ecuador. Ambas redistribuyen 
constantemente agua caliente y fría por todo el globo. Estas corrientes, en algunos 
casos, forman parte de la corriente profunda termohalina (ver sección 1.2.2). Si se 
observan sus patrones, se puede ver que los flujos están dominados por corrientes 
cerradas, más pronunciadas en el Hemisferio Norte debido a que el flujo zonal está 
bloqueado por  las costas continentales (Marshall y Plumb, 2008). Las principales 
corrientes en el océano Atlántico Norte son la corriente de las Canarias, la del Golfo y la 
del Atlántico Norte. En las zonas subtropicales del Hemisferio Norte se encuentran 
corrientes cerradas con sentido de circulación anticiclónico. Son las corrientes del 
Pacífico Norte y del Atlántico Norte, con velocidades inferiores a 10 cm/s. En el 
Atlántico Sur destacan la corriente de Brasil y la de Benguela. En el Pacífico Norte, las 
corrientes de las Aleutianas y de California y al oriente las de Oyashio y de Kuroshio. 
En el Pacífico Sur la principal corriente es la de Humboldt. Además, cruzan el Pacífico 
y el Índico la corriente norecuatorial, la contracorriente ecuatorial y la corriente 
surecuatorial. Las corrientes de Kuroshio en el Pacífico Norte, y la del Golfo, en el 
Atlántico Norte, alcanzan velocidades superiores a los 100 cm/s, y se mueven hacia el 
norte a lo largo de las costas, desde los trópicos. Sobre los 40º de latitud entran en mar 
abierto y cruzan las cuencas oceánicas hacia el este. En las regiones polares del Pacífico 
y del Atlántico, las corrientes giran de forma ciclónica, como es el caso de la corriente 
de Oyashio (Pacífico) y la de Labrador (Atlántico). En los trópicos se observan flujos 
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zonales en cada una de las cuencas, alcanzando velocidades medias zonales de 20 cm/s. 
En el Hemisferio Sur, también existen circulaciones cerradas. La más destacada de ellas 
es la corriente Circumpolar Antártica que gira alrededor de la Antártida sin 
impedimento de la costa, a una velocidad de 30 cm/s. Es por esto, que de todas las 
corrientes oceánicas esta es la que más se asemeja a las corrientes en chorro 
atmosféricas (Barry y Chorley, 1998). 
La atmósfera es la causante de los vientos que ponen en movimiento las aguas 
superficiales del océano, dando lugar a este tipo de corrientes. Por otro lado, la presión 
que ejercen los vientos sobre la superficie del agua produce las olas debido a la fricción 
e influye en la circulación oceánica a través de la transferencia de momento al océano. 
La velocidad de los vientos también provoca que la evaporación en la superficie 
oceánica se intensifique rápidamente favoreciendo la generación de tormentas y 
borrascas profundas. Por lo tanto, este tipo de corrientes serán horizontales y 
superficiales, teniendo influencia en unos pocos cientos de metros de profundidad y se 
moverán a velocidades bajas, de unos pocos kilómetros por hora. 
 
1.2.2 Corrientes profundas 
 
Las corrientes profundas consisten en un inmenso sistema de corrientes oceánicas que 
distribuyen el calor a través del planeta. Las corrientes superficiales como la corriente 
del Golfo (figura 1.9) son conducidas por el viento y la rotación de la tierra. Sin 
embargo este cinturón de corrientes (figura 1.10) conocido como "ocean conveyor belt" 
o “circulación termohalina” (en adelante THC, del inglés ThermoHaline Circulation) es 
conducido por diferencias de densidad y temperatura. Además de transportar calor estas 
corrientes también transportan oxígeno y nutrientes. Si la temperatura del agua 
disminuye, la densidad aumenta, de forma que las aguas más cálidas se dispondrán 
sobre las más frías. 
 

 
 

Figura 1.10: Representación de la THC alrededor del globo. En amarillo está 
representada la corriente del Golfo, en rojo la THC superficial cálida y en azul la THC 

fría profunda 
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Las corrientes profundas en el océano se inician con un hundimiento de agua fría y 
densa en latitudes altas. Hay dos formas de producir este fenómeno. Una es debida a un 
incremento de la densidad de la capa superficial producido por un enfriamiento de la 
superficie del agua. Esto es lo que sucede en las altas latitudes del Atlántico Norte, en la 
zona del mar de Groenlandia, donde el agua superficial se enfría y se hunde entre 
Groenlandia y Escocia. También ocurre en el mar del Labrador. El otro procedimiento 
sucede cuando se congela el agua marina y eyecta la sal incrementando la densidad del 
agua líquida que queda. El hielo marino no está formado por agua pura, ya que 
pequeñas partículas de sal quedan atrapadas en su interior, pero suele ser menos salado 
que el agua marina que lo formó. Por lo tanto, el agua líquida restante contendrá toda 
esta sal que no forma parte del hielo y así será más densa que antes, produciéndose el 
hundimiento. Este es el proceso que produce el hundimiento en el noreste del mar de 
Weddell, en el Atlántico Sur formando el agua más densa de todo el Atlántico. Pero 
también se da en el mar de Ross y en las cuencas de las costas de Adélie, Enderby y 
Wilkes de la Antártida (figura 1.11). Este fenómeno de hundimiento es difícil de 
observar debido a las condiciones inhóspitas de las regiones en las que se producen, 
pero de todas ellas la mejor para realizar observaciones es el mar de Labrador. Además, 
la circulación abisal es tan débil que su escala temporal es muy larga y es imposible 
observarla de forma directa, con lo que su movimiento se debe deducir teóricamente 
más que por observación. Por lo tanto, el agua densa que se forma en la superficie en 
pequeñas y muy localizadas regiones polares oceánicas induciría la circulación en las 
profundidades marinas. Pero por cada partícula de agua que se hunde otra debe volver a 
la superficie. Este brazo superficial de retorno de las partículas no tiene lugar en un 
único o en unas pocas localizaciones determinadas. Es por esto razonable suponer que 
existe un afloramiento general de agua marina que compensa estos hundimientos en las 
cuencas polares (Marshall y Plumb, 2008). 
En los trópicos, también se produce un incremento de la salinidad debido a la 
evaporación, pero suele ir acompañado de un fuerte calentamiento solar que aumenta la 
temperatura de la superficie oceánica haciendo que este efecto prevalezca sobre la 
evaporación haciendo que el agua sea menos densa (Pickard y Emery, 1990). 
Originalmente se pensaba que la mayor parte del hundimiento de agua que fuerza la 
circulación profunda o de diferencias de densidad, también conocida con el nombre de 
THC, ocurría en el océano Atlántico septentrional. En ese lugar un promedio de 10 a 15 
millones de metros cúbicos de agua cada segundo, equivalentes a más de 10 veces toda 
el agua que entra al océano por ríos, es llevada a profundidades de varios miles de 
metros (figura 1.11). Esta agua se conoce como el Agua Nor-Atlántica Profunda (en 
adelante NADW, del inglés North Atlantic Deep Water). Para reemplazar el contenido 
total de agua producto de este proceso de formación se requieren alrededor de 1000 
años, estableciéndose así la escala de tiempo de esta cinta transportadora. El agua que 
circula en el océano profundo actualmente tuvo su último contacto con la atmósfera 
varios siglos atrás (Ribbe, 2001). 
Desde las áreas polares del norte el agua profunda fluye hacia el sur como una corriente 
de profundidad. Una vez cruzado el ecuador, ésta se mueve hacia el hemisferio austral 
donde finalmente se une a la corriente Circumpolar Antártica. Esta corriente la produce 
el viento y circula hacia el este sin límites continentales, extendiéndose 16000 km. El 
flujo de la corriente Circumpolar Antártica facilita el transporte del NADW hacia las 
profundidades de los océanos Índico y Pacífico. 
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Figura 1.11: Este mapa muestra la localización general y dirección de las corrientes 
de agua caliente superficial (rojo) y de agua fría profunda (azul) de la THC. El color de 
fondo representa la salinidad en pss (escala práctica de salinidad, del inglés practical 
salinity scale). El color azul indica valores bajos de salinidad y el verde valores altos. 

Los marcadores amarillos sitúan las regiones principales de hundimiento 
 
Debido al principio de conservación de masas, el NADW que fluye desde el Hemisferio 
Norte debe ser reemplazado por un flujo de agua superficial hacia el norte. Es en el 
Hemisferio Sur y en los océanos Índico y Pacífico donde el agua aflora y las 
propiedades del océano profundo ascienden lentamente hacia la superficie. Este 
movimiento es muy lento, con un promedio global de 4-5 metros por año 
aproximadamente. El agua superficial forma la rama menos densa de la THC y se 
combina con las corrientes causadas por el viento en su viaje de retorno hacia el océano 
Atlántico Norte. La rama superficial de la termohalina que se conoce como Corriente 
del Golfo y que lleva agua cálida desde el Golfo de México hasta Islandia, produce que 
la SST del Atlántico Norte sea más cálida que la del Pacífico Norte. Este concepto de la 
THC surgió durante los últimos 50 años, comenzando con los trabajos de Stommel y 
Arons (1960 a y 1960 b), Munk (1966) y culminando con Broecker (1991) y su popular 
representación esquemática de la cinta transportadora. Recientemente la comunidad 
científica ha retomado las hipótesis propuestas originalmente por Stommel y Arons. Se 
argumenta nuevamente que una cantidad equivalente de agua profunda se forma en el 
océano austral (Broecker et al., 1998) contribuyendo como una segunda fuente de la 
circulación de la cinta transportadora. Bajo revisión está también la visión original en la 
que el movimiento emergente del agua profunda tiene lugar uniformemente en el 
océano (Munk y Stommel, 1998). Existe evidencia de que el movimiento ascendente, de 
agua fría y pesada, es posible a través de la acción global de mareas causadas por el 
efecto de la luna y el Sol. Gran cantidad de la energía mareal es disipada sobre la 
intrincada topografía de las dorsales oceánicas, taludes y plataformas continentales, 
potenciando localmente la mezcla vertical que tradicionalmente se pensaba era uniforme 
en el interior del océano. Esta mezcla revuelve agua de la superficie y del fondo 
calentando así el océano profundo y enfriando su superficie. 
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Las unidades para cuantificar el flujo de agua ocasionado por este movimiento se 
denominan sverdrups (Sv). Un Sv equivale al movimiento de un millón de metros 
cúbicos por segundo. El hundimiento entre Groenlandia y Escocia sería de unos 1-2 Sv, 
y combinándose con el NADW alcanzaría los 10-20 Sv. En el mar de Weddell 
comenzaría entre 2 y 4 Sv y al mezclarse con el NADW se incrementaría hasta 20-40 
Sv. 
La THC actual depende del balance de los flujos de calor y agua dulce en el océano 
Atlántico Norte. Ambas propiedades controlan la densidad y flotabilidad del agua 
oceánica superficial. Existe evidencia de que este balance ha sido perturbado en el 
pasado. La THC global colapsó en varias ocasiones durante el pasado geológico de la 
Tierra. El mismo colapso podría ocurrir en un periodo de tan solo pocas décadas, y 
tendría graves consecuencias sobre las condiciones atmosféricas locales y globales 
(Ribbe, 2001). 
Actualmente, se lleva a cabo un seguimiento continuo de la THC a través de un número 
creciente de observaciones. Dichas observaciones se utilizan para validar las 
simulaciones de los modelos que predicen el futuro comportamiento de esta corriente. 
 
 
1.3 LA ATMÓSFERA 
 
La atmósfera terrestre es la capa gaseosa que rodea a la Tierra. Juntamente con la 
hidrosfera constituyen el sistema de capas fluidas terrestres, cuyas dinámicas están 
estrechamente relacionadas. 
Protege la vida terrestre absorbiendo gran parte de la radiación solar ultravioleta en la 
capa de ozono, reduciendo las diferencias de temperatura entre el día y la noche y 
actuando como escudo protector contra los meteoritos. El 75 % de la atmósfera se 
encuentra en los primeros 11 km de altura desde la superficie planetaria. 
La composición de la atmósfera a nivel del mar para aire seco es: 
 

• 78 % de Nitrógeno 
• 21 % de Oxígeno 
• 0.9 % de Argón 
• 0.03 % de Dióxido de Carbono 
• y 0.02 % de otros constituyentes 

 
A la composición del aire seco debe agregarse el vapor de agua, en proporción variable, 
formando el aire húmedo. Como máximo llega al 4 % del volumen total. El vapor de 
agua disminuye rápidamente con la altura, de modo que a 30 km sólo se encuentran 
trazas del mismo. El aire, además, contiene materiales en suspensión como polvo, sal 
marina, hollín, etc. 
Casi todas las moléculas del aire están concentradas relativamente cerca de la superficie 
debido a la fuerza de atracción gravitacional que ejerce la Tierra sobre cualquier objeto 
que pese algo. Además, el aire es muy compresible, con lo que las capas inferiores serán 
mucho más densas que las superiores. Por este motivo se encuentra estratificada y cada 
uno de los estratos tendrá propiedades diferentes. La división de la atmósfera puede 
plantearse con diversos criterios, los principales son: la modificación que se produce en 
la composición del aire con la altitud y la evolución de las temperaturas por dicha causa. 
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• Estructura de la atmósfera según el criterio químico (figura 1.12): 
 

1. Homosfera: Llega hasta los 80 km de altura y presenta una composición 
química homogénea.  

2. Heterosfera: Limita inferiormente con la homosfera. Su límite superior 
es impreciso. Se caracteriza por presentar una estratificación de sus 
componentes: el nitrógeno se sitúa entre los 90 y los 200 km de altura, el 
oxígeno entre los 200 y los 1000 km, le sigue el helio desde los 1100 
hasta los 3500 km, y finalmente, el hidrógeno a partir de los 3500 km. 

 
• Estructura de la atmósfera según la temperatura (figura 1.12):  

 
1. Troposfera: Es la capa más próxima a la superficie terrestre, estando en 

contacto directo con ella en su parte más baja. Contiene la mitad de la 
atmósfera de la Tierra y prácticamente todos los aerosoles y el vapor de 
agua. En esta capa se producen los fenómenos meteorológicos 
responsables de los cambios del tiempo atmosférico y su turbulencia es 
bastante acusada. Llega hasta los 11 km de altura en media, pero esta 
altura varía con la latitud. En los polos no alcanza los 8 km, mientras que 
en las zonas ecuatoriales puede llegar a los 16 km. En ella, la 
temperatura desciende con la altitud hasta alcanzar temperaturas 
inferiores a los -50 ºC. Esto es así porque es calentada por transferencia 
turbulenta de calor desde la superficie terrestre y a medida que nos 
alejamos del foco de calor la temperatura disminuye. La variación media 
de la temperatura por kilómetro de ascenso es de 6.5 ºC. El límite entre 
esta capa y la siguiente recibe el nombre de tropopausa. En ella se 
produce una inversión de la temperatura y actúa como tapadera que 
limita la convección y hace que la troposfera permanezca en gran parte 
estanca. Es por esto que las nubes más altas no acostumbran a sobrepasar 
la tropopausa, solamente lo hacen algunos cirros y algunas grandes nubes 
de desarrollo vertical.  

2.  Estratosfera: Es la segunda capa más próxima a la superficie terrestre. 
Se encuentra sobre la troposfera y llega hasta una altura de unos 48 km. 
El límite superior recibe el nombre de estratopausa. La temperatura 
aumenta progresivamente con la altura hasta pocos grados bajo cero. En 
ella se encuentra la mayor parte de la capa de ozono (a los 22 km se 
localiza su concentración máxima) que retiene las radiaciones 
ultravioletas del espacio exterior. Esta absorción de radiación ultravioleta 
puede aumentar mucho la temperatura debido a que la densidad del aire 
es mucho menor. 

3. Mesosfera: Llega hasta los 80 km de altura y en ella la temperatura 
vuelve a descender hasta el orden de los -133 ºC, el valor mínimo de toda 
la atmósfera. El 99.9 % del aire se encuentra por debajo de esta región, 
por lo que su presión es muy baja. Entre esta capa y la siguiente existe 
otra región divisoria que es la mesopausa. 

4. Termosfera: Es la capa que va de los 80 a los 500 km de altura. En ella 
los gases se encuentran en estado de disgregación atómica, abundando 
las partículas con carga eléctrica. La temperatura vuelve a aumentar de 
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nuevo hasta superar los 1000 ºC, sin embargo, estas elevadas 
temperaturas no se corresponden con la sensación de calor que 
tendríamos en la troposfera porque en la termosfera la densidad del aire 
es extremadamente baja. La temperatura en esta capa sufre fuertes 
variaciones diurnas y estacionales. 

5. Exosfera: Se encuentra a partir de los 1000 km, y apenas existen 
moléculas de materia. Es la región que exploran los satélites artificiales.  

 

 
 

Figura 1.12: Capas de la atmósfera 
 
La fuerza de la gravedad terrestre actúa también sobre la atmósfera dotándola de su 
propio peso. El peso de la envoltura gaseosa de nuestro planeta es de unos 6 x 10 18 kg 
aproximadamente. La superficie terrestre y todos los objetos y seres vivos que se 
encuentran sobre ella soportan el peso de la atmósfera, o lo que es lo mismo, están 
sometidos a la presión de la atmósfera. Además, la presión atmosférica sufre variaciones 
tanto en la escala vertical como en la horizontal. La presión varía verticalmente, pues a 
medida que aumenta la altitud disminuye la presión en progresión geométrica. En la 
escala horizontal, las diferencias de presión están relacionadas con las variaciones de la 
temperatura y humedad en la superficie terrestre. El aire en contacto con una zona 
superficial cálida se calienta. Como el calor dilata los gases, el aire se hace más ligero. 
Consecuentemente, la presión del aire sobre la superficie desciende. Por su parte, un 
aire enfriado por el contacto con regiones frías se comprime y tiende a descender sobre 
la superficie aumentando la presión. 
El viento es una de las consecuencias más importantes de las variaciones de la presión y 
se puede definir como el movimiento del aire originado por las diferencias de esta 



Capítulo 1: Introducción 
 

 18

variable entre dos puntos. Este desplazamiento se produce desde las zonas de altas 
presiones hasta las zonas de bajas presiones. 
La energía presente en la atmósfera proviene del Sol y de la Tierra. Su papel en el clima 
vendrá determinado por las propiedades de absorción y reflexión de la radiación que 
tengan sus componentes, y por la forma en la cual se distribuya la energía, ya sea por 
conducción o por convección. 
La troposfera recibe calor de una forma desigual, ya que la máxima insolación se da en 
el ecuador y la mínima en los polos. Este calentamiento desigual es el motor que mueve 
el aire en la troposfera. El aire que se calienta en el ecuador, es ligero y asciende, 
mientras que el aire frío en los polos es pesado y desciende. Si no fuera por la rotación 
terrestre se establecería una corriente de aire desde los polos al ecuador al nivel del 
suelo y una corriente en dirección contraria en altura. Sin embargo, la conservación del 
momento angular, o lo que es lo mismo, la presencia de la fuerza de Coriolis, impide 
que esto sea así. La fuerza de Coriolis desvía estas corrientes generando tres zonas o 
células, con descendencias sobre los 30º de latitud y ascendencias sobre los 60º, además 
de la ascendencia ecuatorial y la descendencia polar (figura 1.13). 
 

 
 

Figura 1.13: Circulación general de la atmósfera, células de Hadley, Ferrel y polar 
 
Como consecuencia de las diferencias que existen entre la temperatura de las masas de 
aire ecuatoriales y la temperatura de las masas de aire polares, se genera un flujo de aire 
a nivel planetario que se mueve de oeste a este por efecto de la rotación de la Tierra. 
Este flujo se denomina corriente en chorro y existen dos corrientes principales, una 
subtropical localizada a unos 30° de latitud y otra polar a unos 60° de latitud (figura 
1.14). Sus dimensiones suelen ser de miles de kilómetros de largo, centenares de 
kilómetros de ancho y pocos kilómetros de espesor. Se mueve a velocidades que oscilan 
entre los 60 y los 550 km/h, y generalmente se encuentra a no más de 20 km de altura. 
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Estas corrientes actúan como guía de los sistemas ciclónicos de tormentas que se 
encuentran en los niveles más bajos de la atmósfera. Por lo tanto, conocer el curso de las 
corrientes en chorro resulta importante para el pronóstico meteorológico. Además, estas 
corrientes juegan un papel significativo en la creación de supercélulas, que son sistemas 
de tormentas que pueden generar tornados. 
 

 
 

Figura 1.14: Corriente en chorro polar y subtropical 
 
1.3.1 Modos o patrones de teleconexión 
 
Existen numerosos términos para denominar a los patrones de variabilidad atmosféricos 
(Quadreli y Wallace, 2004). Teleconexiones, patrones u oscilaciones hacen referencia a 
los modos preferentes de variabilidad de baja frecuencia (larga escala temporal). Se 
pueden definir como recurrentes y persistentes patrones sinópticos de presión y 
anomalías de circulación que se suelen extender ocupando amplias áreas geográficas y 
que ejercen una gran influencia en el clima (Hurrel, 1996). Presentan amplias escalas 
espaciales, y su escala temporal puede variar desde varias semanas, meses o incluso 
años. De todas estas escalas temporales la más común no es excesivamente larga (varias 
semanas o meses) y presentan una gran importancia en años consecutivos, reflejando 
una parte importante de la variabilidad interanual e interdecadal. 
También se denomina teleconexión a las relaciones que puedan aparecer entre dos 
fenómenos meteorológicos aparentemente independientes por su lejana ubicación 
geográfica y por la diferencia temporal que aparezca entre la ocurrencia de uno y la 
ocurrencia de otro. 
Por lo tanto, las teleconexiones son fenómenos integrantes del sistema climático que 
muestran fluctuaciones recurrentes de la circulación, tanto oceánica como atmosférica, 
en zonas distantes que presentan correlación entre ellas. Reflejan aspectos importantes 
de la variabilidad interna del sistema y también de la interacción entre la atmósfera y 
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otros componentes como los océanos, que presentan mayor inercia. Se determinan 
mediante una estructura espacial conocida por patrón de teleconexión (en adelante 
TelePat, del inglés Teleconnection Pattern), y una serie temporal, que recibe el nombre 
de índice de teleconexión, y que caracteriza su evolución a través del tiempo, su 
amplitud y su fase (Rodríguez-Fonseca y Rodríguez-Puebla, 2010). Reflejan cambios a 
gran escala en los patrones de la corriente de chorro y en los de las ondas atmosféricas. 
Influyen en la temperatura, la precipitación y la localización de la corriente de chorro en 
vastas regiones. Por lo tanto se les puede atribuir la creación de patrones de tiempo 
anómalos que tienen lugar simultáneamente en lugares aparentemente muy distantes. 
Todo esto los transforma en una excelente herramienta de pronóstico si se puede 
predecir su comportamiento con meses de antelación. 
Barnston y Livezey (1987) realizaron el primer trabajo de investigación para tratar de 
encontrar todos los modos de variabilidad en el Hemisferio Norte. Para ello utilizaron la 
técnica de Análisis de Componentes principales Rotadas (en adelante RPCA, del inglés 
Rotated Principal Component Analysis). Fueron capaces de identificar trece esquemas 
de variabilidad en los campos de presión y geopotencial, de los cuales los principales 
modos preferentes de variabilidad de baja frecuencia son: 
 

• La Oscilación del Atlántico Norte (en adelante NAO, del inglés North Atlantic 
Oscillation) 

• El patrón del Atlántico este (en adelante EA, del inglés East Atlantic pattern) 
• El patrón del Atlántico este - Rusia Occidental (en adelante EA/WR, del inglés 

East Atlantic/West Russian pattern) 
• El patrón Escandinavo (en adelante SCA, del inglés SCAndinavian pattern) 
• El patrón Polar - Eurasia (en adelante POL, del inglés POLar pattern) 
• El patrón del Pacífico Oeste (en adelante WP, del inglés West Pacific pattern) 
• El patrón del Pacífico este - Pacífico Norte (en adelante EP-NP, del inglés East 

Pacific-North Pacific pattern) 
• El patrón del Pacífico/Norteamérica (en adelante PNA, del inglés Pacific North 

América pattern) 
• El patrón Tropical del Hemisferio Norte (en adelante TNH del inglés Tropical 

North Hemisphere pattern) 
• El patrón de Transición Pacífica (en adelante PT, del inglés Pacific Transition 

pattern). 
 
Como este trabajo centra su análisis en el suroeste europeo, los principales patrones que 
han mostrado influencia en la zona de estudio son aquellos que actúan sobre el Atlántico 
Norte y Eurasia. Estos patrones serán: NAO, EA, EA/WR y SCA. 
 
1.3.1.1 La Oscilación del Atlántico Norte  
 
La NAO es la teleconexión más importante y más estudiada por ser el patrón principal 
de variabilidad en el Hemisferio Norte (Hurrell, 1996). Se puede definir como una 
oscilación atmosférica de masa entre el anticiclón subtropical de las Azores y la región 
de bajas presiones situada cerca de Islandia (figura 1.15). La diferencia de presión entre 
estos dos centros es la que describe a este patrón. Afecta mucho a Europa y su 
influencia es mayor en invierno. 
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Figura 1.15: Patrón espacial de NAO. Esta imagen fue calculada correlacionando las 
series temporales mensuales de los diferentes patrones y las anomalías estandarizadas 

en altitud de 1950 al 2005 (Lorenzo el al., 2008 a) 
 
Presenta dos fases: NAO positiva y NAO negativa, que producen condiciones 
meteorológicas diferentes alrededor del Atlántico Norte. Esto es así debido a que dichas 
fases están asociadas a cambios en la intensidad y localización de la corriente de chorro 
y de la trayectoria de las tormentas en el Atlántico Norte, con modulaciones a gran 
escala de los patrones zonales y meridionales normales de transporte de calor y 
humedad. Esto produce cambios en los patrones de temperatura y precipitación desde el 
este de Norteamérica hasta el oeste y el centro de Europa. 
En la fase positiva de la NAO (figura 1.16 a), la diferencia de presión existente entre las 
Azores e Islandia es muy grande. En Islandia estará por debajo de la media y en las 
Azores por encima. Las tormentas invernales serán fuertes y frecuentes y cruzarán el 
Atlántico en dirección noreste debido a que el fuerte anticiclón de las Azores las 
desviará hacia esas latitudes. Los inviernos serán fríos y secos en el Mediterráneo y 
cálidos y húmedos en el noreste de Europa. Habrá temperaturas por encima de la media 
en el este de los Estados Unidos y por debajo de la media en Groenlandia. 
En la fase negativa de la NAO (figura 1.16 b), la diferencia de presión existente entre 
las Azores e Islandia es más pequeña y por lo tanto las tormentas de invierno serán 
menos frecuentes y mucho más débiles, siguiendo un recorrido más hacia el sur y 
llevando aire cálido y húmedo al Mediterráneo, ya que el anticiclón de las Azores ahora 
no bloquea su paso. Las anomalías serán contrarias a las observadas durante una fase 
positiva. 
Este patrón presenta una considerable variabilidad entre estaciones y años y se suceden 
prolongados períodos donde las dos fases del patrón son comunes. 
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a)

 

b)

 
Figura 1.16: Efectos de la NAO sobre las regiones de influencias según se encuentre en 

fase (a) positiva, o (b) negativa (http://www.crh.noaa.gov/images/dmx/long-range-
forecasting-indices.pdf) 

 
Hay trabajos que revelan que la SST del Atlántico Norte es una importante fuente de 
variabilidad de la NAO (Rodwell et al., 1999). Otros estudios demuestran su 
dependencia con las anomalías de SST (en adelante SSTA, del inglés Sea Surface 
Temperature Anomaly) de invierno del Atlántico Norte formando el patrón tripolo que 
ha sido bastante estudiado (Marshall et al., 2001; Visbeck et al., 2003). Incluso existen 
evidencias de una retroalimentación de este patrón tripolo con la NAO (Czaja y 
Frankignoul, 2002). También ha sido investigada la relación entre el patrón “horseshoe” 
(herradura) que aparece en verano con el patrón NAO en invierno (Cassou et al., 2004 
a). Otros trabajos (Cassou et al., 2004 b; Paeth et al., 2003) han estudiado la influencia 
de las SSTA de los océanos globales sobre la NAO invernal, pero se ha encontrado que 
esta influencia es pequeña fuera del área del Atlántico Norte.  
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1.3.1.2 Patrón del Atlántico Este 
 
El EA es el segundo modo de variabilidad de baja frecuencia más importante que actúa 
sobre el Atlántico Norte y está presente en todos los meses. Tiene una estructura muy 
similar a la NAO porque se basa, igual que ella, en un dipolo de anomalías norte – sur 
que se extiende por todo el Atlántico Norte. Sus centros están situados hacia el sureste 
en relación a los de la NAO, uno sobre las altas latitudes del Atlántico Norte y 
Escandinavia y el otro sobre el norte de África y el mar Mediterráneo (figura 1.17). 
Este patrón presenta dos fases, una positiva y otra negativa. En la fase positiva, el centro 
de altas latitudes del Atlántico Norte tiene anomalías negativas, mientras que el centro 
de bajas latitudes tiene anomalías positivas. Las temperaturas superficiales estarán por 
encima de la media en Europa, particularmente en el norte de la Península Ibérica, y por 
debajo de la media en el norte y centro de los Estados Unidos. Esta fase intensifica los 
vientos del oeste sobre las latitudes centrales del este del Atlántico Norte y mayor parte 
de Europa. En la fase negativa la situación cambia, con un fuerte flujo partido sobre las 
latitudes centrales del este del Atlántico Norte y mayor parte de Europa, asociado con 
un bloqueo anticiclónico en la vecindad de Groenlandia y Gran Bretaña. Este patrón 
presenta una variabilidad interdecadal. 
 

 
 

Figura 1.17: Patrón espacial de EA. Esta imagen fue calculada correlacionando las 
series temporales mensuales de los diferentes patrones y las anomalías estandarizadas 

en altitud de 1950 al 2005 (Lorenzo el al., 2008 a) 
 

EA explica una parte significativa de la variabilidad de la lluvia y de la temperatura en 
la parte oeste de la Península Ibérica (Lorenzo y Taboada, 2005; Lorenzo et al., 2008 a; 
Rodrigo y Trigo, 2007; Rodríguez-Fonseca y Serrano, 2002; Saenz et al., 2001; Serrano 
et al., 1999; Vicente-Serrano y López-Moreno, 2006). También se ha observado que 
tiene una fuerte relación sobre los episodios de afloramiento de la costa noroeste de la 
Península Ibérica (deCastro et al., 2008 a y b). Por otro lado, las tendencias en los 
extremos de temperatura observadas en la Península Ibérica se asocian con este patrón 
(Rodríguez-Puebla et al., 2009) 
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1.3.1.3 Patrón del Atlántico Este/Rusia Occidental 
 
El EA/WR es el tercer patrón que más afecta a Eurasia a lo largo del año (figura 1.18). 
Durante los meses de invierno tiene dos centros principales de anomalías sobre el mar 
Caspio y Europa occidental y otros dos centros de signos opuestos a los anteriores que 
se sitúan en el oeste y noroeste de Rusia y en el noroeste de Europa. En primavera 
aparece un tercer centro de anomalías en las costas portuguesas del mismo signo que el 
que está sobre Rusia. En otoño, este último centro aparece más retirado en dirección 
oeste, ya que sufre un pronunciado retroceso hacia Terranova. 
También este patrón se caracteriza por tener dos fases. En la fase positiva, el centro 
sobre Europa occidental y noroeste de China adquiere valores positivos en las 
anomalías, y en el centro del Atlántico Norte y el norte del mar Caspio muestra valores 
negativos (Barnston y Livezey, 1987; Wallace y Gutzler, 1981). Las fases negativas 
más pronunciadas y persistentes tienden a producirse en invierno y al principio de la 
primavera. 
Las principales anomalías en la temperatura superficial van asociadas con la fase 
positiva de este patrón y son temperaturas por encima de la media en el este de Asia y 
por debajo de la media en el este de Rusia y noroeste de África. Las precipitaciones 
están por encima de la media al este de China y por debajo de la media en Europa 
central. 
 

 
 

Figura 1.18: Patrón espacial de EA/WR. Esta imagen fue calculada correlacionando 
las series temporales mensuales de los diferentes patrones y las anomalías 

estandarizadas en altitud de 1950 al 2005 (Lorenzo el al., 2008 a) 
 

1.3.1.4 Patrón escandinavo 
 
El SCA presenta un centro primario de anomalías que abarca Escandinavia y grandes 
porciones del océano Ártico y norte de Siberia, y está presente todo el año. Tiene otros 
dos centros adicionales y más débiles, de signo opuesto al anterior, situados sobre 
Europa occidental, Mongolia y el oeste de China (figura 1.19). 
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En su fase positiva, se observan valores positivos de las anomalías sobre Escandinavia y 
oeste de Rusia y valores negativos de las anomalías sobre los otros centros. Su fase 
negativa está asociada con anomalías negativas sobre Escandinavia y el oeste de Rusia y 
valores positivos de las anomalías sobre los otros centros. Las anomalías positivas en 
esta fase bloquean los anticiclones. Así, las temperaturas serán más bajas que la media a 
lo largo de Rusia central y el oeste de Europa y habrá más precipitaciones de lo normal 
en el centro y sur de Europa y menos de lo normal en Escandinavia. Su variabilidad es 
estacional, interdecadal e interanual. 
 

 
 

Figura 1.19: Patrón espacial de SCA. Esta imagen fue calculada correlacionando las 
series temporales mensuales de los diferentes patrones y las anomalías estandarizadas 

en altitud de 1950 al 2005 (Lorenzo el al., 2008 a) 
 

Este patrón tiene influencia en la variabilidad de la precipitación y temperatura sobre la 
Península Ibérica (Lorenzo y Taboada, 2005; Lorenzo et al., 2008 a; Rodríguez-Fonseca 
y Serrano, 2002; Serrano et al., 1999). 
Como mencionamos anteriormente, existen numerosos patrones y modos de oscilación, 
lo que hace que el área europea esté fuertemente influenciada por los patrones que se 
encuentran sobre el Atlántico Norte. Pero no debe limitarse el estudio a esta región, ya 
que Europa también sufre la influencia de patrones o modos de oscilación de otras 
latitudes. El fenómeno del ENSO es un claro ejemplo de ello.  
 
1.3.1.5 ENSO 
 
El ENSO es el fenómeno más importante de variabilidad natural del clima global en 
escalas interanuales, y está caracterizado por fluctuaciones del sistema atmósfera-
océano en la región del Pacífico tropical. Se denomina El Niño a un calentamiento de 
las aguas superficiales del Pacífico oriental, y Oscilación Sur a una variación a gran 
escala del sistema de presión atmosférica sobre los trópicos. Estos dos fenómenos 
presentan una relación entre ellos manifestando de forma clara e intensa la interacción 
océano-atmósfera. 
Originariamente El Niño era el término que los pescadores de la costa de Perú le daban 
a una invasión estacional de una corriente oceánica caliente del sur (ver figura 1.20 a) 
que desplazaba a la corriente fría del norte en la que solían faenar. Actualmente, hace 
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referencia a un ciclo continuo e irregular de cambios en las condiciones oceánicas (la 
parte conocida como El Niño) y atmosféricas (parte conocida como Oscilación Sur) que 
afectan al planeta. El fenómeno contrario, es decir la presencia de temperaturas 
anormalmente frías en la superficie del mar en dicha región (ver figura 1.20 b), se 
denomina La Niña. 
El cambio de condiciones El Niño – La Niña – El Niño dura aproximadamente unos 
cuatro años, pero presenta un carácter bastante irregular. De forma general, un suceso 
ENSO comienza a principios de año, desarrolla su máxima intensidad en un intervalo 
que va de seis a ocho meses, se mantiene en su etapa madura durante unos diez meses 
más y disminuye durante los últimos seis meses. Pero hay sucesos que pueden presentar 
mayor o menor duración (García y Hernández, 2000). 
 

                  EL NIÑO         a) 
      Enero-Marzo 1998 

               LA NIÑA          b) 
Enero-Marzo 1989 

 
 

Figura 1.20: Media de las SST del Pacífico entre enero y marzo durante (a) el evento 
Niño de 1998 y (b) El evento Niña de 1989 (http://www.cpc.ncep.noaa.gov 

/products/analysis_monitoring/ensocycle/enso_cycle.shtml) 
 
Se puede decir que el ENSO comienza con la aparición de corrientes oceánicas en las 
costas del Pacífico Sur durante el verano austral. Se inicia en el Pacífico tropical cerca 
de Australia e Indonesia donde la SST se eleva unos grados. Estas aguas cálidas inician 
un desplazamiento hacia el este, alcanzando unos seis meses más tarde, las costas de 
América del Sur. Además, este incremento de la SST también produce cambios en la 
salinidad de las aguas y en las corrientes marinas de la región afectada. Mientras esto 
tiene lugar en el océano, en la atmósfera tiene lugar una distribución de presiones, 
descendiendo en el Pacífico este y ascendiendo en el Pacífico oeste, ocasionando 
variaciones en las direcciones y velocidades de los vientos (Abeledo, 1998). 
Existe un índice que recibe el nombre de Índice de Oscilación Sur (en adelante SOI, del 
inglés Southern Oscillation Index) y que se utiliza para medir la parte atmosférica del 
fenómeno. Se puede definir como la diferencia entre las anomalías de presión 
atmosférica entre Tahití y Darwin (Australia) ubicadas en el Pacífico este y oeste 
respectivamente. Estas ubicaciones quedan cerca de los centros de la Oscilación del Sur. 
Las series del SOI suelen coincidir bastante bien con los cambios observados en las 
temperaturas oceánicas en el Pacífico tropical este. Durante un fenómeno ENSO, la 
presión atmosférica es relativamente baja en Tahití y alta en Darwin, y corresponderá 
con una fase negativa del SOI (García y Hernández, 2000). Los períodos prolongados 
de SOI negativo coinciden con aguas oceánicas anormalmente cálidas, típicas de los 
episodios de El Niño. Si los períodos prolongados presentan una fase positiva del SOI, 
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las aguas del Pacífico tropical estarán anormalmente frías, correspondiendo con un 
episodio de La Niña. 
 

a) 

 
b) 

 
 

Figura 1.21: Representación esquemática de (a) las condiciones normales y (b) las 
condiciones de “El Niño”. El gradiente de temperatura va desde los tonos rojo, naranja 

y amarillo que indican temperaturas más cálidas, hasta los tonos verde y azul que 
indican temperaturas más frías 

(http://www7.nationalacademies.org/opus/spanish_elnino.html) 
 
En situaciones normales (figura 1.21 a), el aire sobre las aguas frías del Pacífico oriental 
es demasiado denso como para ascender lo suficientemente alto y permitir que el vapor 
de agua se condense formando nubes y lluvia. Es por esto que algunas zonas de Perú y 
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Ecuador quedan desérticas. La alta presión en el este y la baja situada sobre aguas más 
calientes al oeste provocan que el aire sople en dirección oeste, generando y reforzando 
los vientos alisios. Estos vientos absorben toda la humedad del océano a medida que se 
van desplazando hacia el Pacífico occidental, donde el aire húmedo se condensará y 
producirá los monzones sobre Nueva Guinea e Indonesia. Además, los alisios empujan 
las aguas más calientes de la superficie hacia el oeste a lo largo del ecuador hasta que se 
acumulan en la costa de Indonesia. Esta densa capa de agua caliente ejerce una presión 
sobre la termoclina. 
Mientras tiene lugar un evento El Niño (figura 1.21 b), los alisios se debilitan y a 
medida que estos disminuyen el aire húmedo y caliente asciende sobre el Pacífico 
central en lugar de hacerlo hacia el oeste. Las lluvias monzónicas desaparecen sobre la 
India e Indonesia y se producen temporales de lluvias en las costas occidentales de 
América del Norte y del Sur. Cuando los vientos alisios cesan del todo, se libera el agua 
caliente que se movía de oeste a este por el Pacífico, empujando la termoclina hacia el 
fondo en el Pacífico oriental e impidiendo la ascensión de agua fría desde el fondo. Este 
bloqueo del agua fría impide la ascensión de los nutrientes del fondo disminuyendo la 
pesca. Debido a esto, aumenta la SST en el este de la cuenca.  
El ENSO es un patrón tropical que constituye la mayor fuente de variabilidad de los 
trópicos, pero también tiene influencia en latitudes extratropicales como se puede ver en 
las figuras 1.22 y 1.23.  
 

                   a) 

 
                   b) 

 
 

Figura 1.22: Episodio de El Niño y sus efectos en otras regiones para (a) período 
invernal (diciembre-enero) y (b) período estival (junio-agosto) 

/www.cpc.ncep.noaa.gov/products/analysis_monitoring/ensocycle/enso_cycle.shtml) 
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                   a) 

 
                   b) 

 
 

Figura 1.23: Episodio de La Niña y sus efectos en otras regiones para (a) período 
invernal (diciembre-enero) y (b) período estival (junio-agosto) 

(www.cpc.ncep.noaa.gov/products/analysis_monitoring/ensocycle/enso_cycle.shtml) 
 
Hay que tener en cuenta que los mecanismos que explican las teleconexiones con el 
ENSO no ocurren de forma lineal. Para explicar la transmisión de la señal de ENSO 
hasta el sector Euro-Atlántico existen diversas hipótesis aceptadas. La primera de ellas 
sería por medio de anomalías estratosféricas (Randel, 2004) debido a que el ENSO 
afecta a la tropopausa sobre las regiones del Pacífico. Otra posible transmisión sería por 
medio de interacciones con el área del Atlántico tropical produciendo anomalías en la 
SST de esta región del Atlántico. Los efectos serían más fuertes si las SST del Pacífico 
tropical y del Atlántico tropical están en fase. Y por último por medio de la 
modificación de la PNA debido a que el ENSO produce alteraciones en el Pacífico 
Norte. Dichas anomalías se transmitirían hacia el Atlántico Norte vía ondas de Rosbby 
(Brönnimann, 2007). Existen discrepancias en torno a las relaciones físicas que lo 
producen, e incluso hay autores que sugieren que pueden actuar a la vez dependiendo de 
la estación considerada y del evento ENSO que tenga lugar, es decir, si es un evento 
tipo Niño o un evento tipo Niña. Este hecho hace difícil la separación de las hipótesis, 
lo que complica la distinción de cuál de las tres formas de transmisión tiene mayor 
repercusión sobre el área europea (Rodríguez-Fonseca y Rodríguez-Puebla, 2010). 
Para medir la intensidad con la que se produce un fenómeno ENSO se han desarrollado 
diversos índices. Con anterioridad ya se ha descrito el SOI, que se encarga de la parte 
atmosférica del fenómeno. Otro de ellos es el índice multivariante del ENSO, que se 
basa en una media pesada de seis variables que son: presión a nivel del mar (en adelante 
SLP, del inglés Sea Level Pressure), componentes este-oeste y norte-sur del viento en 
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superficie, temperatura del mar, temperatura del aire y valor total de la nubosidad. Los 
valores positivos de este índice corresponderán con eventos tipo Niño. 
También se puede medir el índice de El Niño utilizando las SSTA de determinadas 
regiones del Pacífico tropical. Dependiendo de las regiones consideradas tenemos un 
índice de El Niño determinado, como se puede ver en la figura 1.24. 
 

 
 

Figura 1.24: Índices de El Niño basados en la SST de determinadas regiones del 
Pacífico Ecuatorial (http://www.cpc.ncep.noaa.gov/products/ 

analysis_monitoring/lanina/enso_evolution-status-fcsts-web.pdf) 
 
Basado en el Niño 3.4 se creó otro índice que recibe el nombre de Índice de El Niño 
Oceánico (en adelante ONI, del inglés Oceanic Niño Index). Este índice, se define como 
una media móvil de tres meses de la SST en esta región. Es el índice principal que se 
utiliza para monitorizar y predecir el estado del ENSO. Un estado El Niño se 
caracterizará por un ONI positivo igual o mayor que +0.5 ºC. Un estado La Niña se 
caracterizará por un ONI menor o igual que -0.5 ºC. Todos los valores que queden entre 
esos dos serán estados neutrales. Para que se considere un estado Niño o Niña estos 
valores se deben mantener, como mínimo, cinco estaciones. Las estaciones engloban 
tres meses y estos meses se solapan unos con otros, es decir, enero, febrero y marzo 
sería la primera estación, febrero, marzo y abril, la segunda, marzo, abril y mayo la 
tercera y así sucesivamente. 
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Capítulo 2: 
 
Influencia de la variabilidad de alta y 
baja frecuencia sobre la THC. 
Consecuencias para el clima 
 
 
 
2.1 LA THC  
 
Como se ha dicho en el capítulo 1, la circulación oceánica es un sistema físico complejo 
que está gobernado por las ecuaciones de calor, salinidad, momento y masa. Los 
procesos que producen la circulación en los océanos son las fuerzas de marea, el 
rozamiento del viento sobre la superficie oceánica y las diferencias de densidad. Como 
ejemplo está la corriente de Humboldt que es una corriente fría y extensa con baja 
salinidad que es conducida por el rozamiento del viento que se extiende a lo largo de la 
costa oeste de América del Sur, desde el norte de Perú al sur de Chile. Otro ejemplo de 
circulación dirigida por el viento es la corriente del Golfo localizada en el Atlántico 
Norte. Y un ejemplo de corrientes que se producen por diferencias de densidad es la 
THC. 
Los estudios de los mecanismos dinámicos de las circulaciones conducidas por el viento 
son muchos y están muy desarrollados (Pedlosky, 1996), pero el comportamiento de las 
corrientes oceánicas profundas, y en particular la THC, no está tan bien comprendido, 
en parte debido a la dificultad de estudiar estas corrientes in situ. Se puede reducir la 
media zonal de la THC a un giro vertical en el transporte meridional del sistema de 
circulación (en adelante MOC, del inglés Meridional Overturning Circulation) con sus 
fuentes de agua profunda localizadas en las latitudes altas de ambos hemisferios. 
En la sección 1.2.2 se ha hablado de las principales características de la THC. Ahora se 
entrará en una descripción más pormenorizada de la misma. 
La THC es un fenómeno global con interacciones interoceánicas e interhemisféricas. Es 
un proceso influenciado por la topografía, la distribución global del rozamiento de los 
vientos sobre la superficie oceánica, el calor superficial y los flujos de agua dulce. 
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Incluye alta convección localizada y un amplio afloramiento extendido a todo el océano 
global. En este esquema conceptual se puede decir que los procesos principales que 
actúan en la formación y movimiento de la THC son la convección y el afloramiento 
(Munk y Wunsch, 1998; Marotzke, 2000). 

 
 
Figura 2.1: Áreas principales de afloramiento (Ø) y de hundimiento (⊗) observadas en 
el “World Ocean Circulation Experiment project” por Ganachaud y Wunsch, 2000. La 
SSS (en pss) fue obtenida de los registros climatológicos anuales del World Ocean Atlas 

2005 (ftp://ftp.nodc.noaa.gov/) 
 
En el Hemisferio Norte, las principales regiones de formación de agua profunda están 
localizadas en los mares árticos: mar de Groenlandia y mar de Barents, y también en el 
mar de Labrador. En el Hemisferio Sur tenemos el mar de Weddel, el de Ross y el de la 
costa de Adelie (van Aken, 2007), mientras que la distribución de los afloramientos 
tiene lugar al norte de la latitud de 7 ºS. En la figura 2.1 se localizan los principales 
lugares de formación de agua profunda (⊗) y las principales regiones de afloramiento 
(Ø) de la THC medidas por el World Ocean Circulation Experiment (WOCE project) y 
basadas en el trabajo de Ganachaud y Wunsch, 2000. Los números en la figura 2.1 
indican el volumen de transporte en los principales puntos de afloramiento y 
hundimiento en Sv. 
La masa de agua que se forma en el Atlántico Norte recibe el nombre de NADW (ver 
figura 2.2), y las masas de agua fría y salada  de los mares de Weddel y Ross se llaman 
Aguas Profundas del Antártico. En el Pacífico Norte, no se produce formación de agua 
profunda debido a que la salinidad es demasiado baja. 
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Figura 2.2: Representación de la corriente del golfo (gulf stream) y del NADW en la 
zona del Atlántico Norte. (http:web.me.com/uriarte/Historia_del_Clima_de_la_Tierra) 

 
La rama atlántica de la THC tiene un papel fundamental en el clima global, 
transportando aproximadamente 1PW (1015 W) de calor hacia el norte del Atlántico 
(Bryden e Imawaki, 2001, Ganachaud y Wunsch, 2000 y 2003; Munk y Wunsch, 1998; 
Trenberth y Solomon, 1994). Este calor es liberado a la atmósfera, moderando las 
temperaturas invernales del Atlántico Norte. La transferencia media de calor del 
Atlántico Norte en enero está representada en la figura 2.3. 
 

 
 

Figura 2.3: Transferencia media de calor del Atlántico Norte en enero transferida del 
mar a la atmósfera (en W/m2) 

(http://web.me.com/uriarte/Historia_del_Clima_de_la_Tierra) 
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No se conoce completamente el efecto cuantitativo de la THC sobre el clima del las 
áreas continentales que rodean al Atlántico Norte. Se han hecho estimaciones 
eliminando la formación del NADW en los modelos climáticos. Dichos experimentos 
sugieren que existe un enfriamiento con un máximo de 10 K sobre los mares nórdicos, 
mientras que la extensión espacial que dicho enfriamiento alcanza depende del modelo 
considerado (Rahmstorf, 2006). En la última década se han realizado medidas de la 
magnitud de esta circulación para determinar si existe una tendencia a la disminución en 
el contexto actual de cambio climático. Sin embargo, hasta el momento, en las 
observaciones realizadas por el programa “Rapid Climate Change” (Cunningham et al., 
2007) no se puede distinguir la tendencia observada por Bryden et al., 2005 de la 
variabilidad natural. Otros investigadores (Schott et al., 2004) han llegado a la 
conclusión de que, al considerar escalas de tiempo pequeñas, el flujo de agua profunda 
no presenta una tendencia significativa en la última década. La variabilidad natural de la 
THC no puede separarse de la NAO al considerar escalas de tiempo interanuales. 
Cuando la NAO se encuentra en su fase positiva, la intensidad del viento es mayor en el 
Atlántico Norte, disminuyendo la SST y aumentando la formación de NADW 
(Delworth y Dixon, 2000). Al considerar escalas multidecadales hay que tener en cuenta 
a la Oscilación Multidecadal del Atlántico (en adelante AMO, del inglés Atlantic 
Multidecadal Oscillation) que ha sido relacionada con la variabilidad multidecadal de la 
THC (Delworth y Mann, 2000; Knight, 2005). La AMO oscila entre calentamientos y 
enfriamientos que tienen lugar en el Atlántico Norte, con un período que oscila entre 50 
y 70 años (Kerr, 2000), lo que influye en la formación de NADW y en las anomalías en 
la THC. 
 
 
2.2 EL PAPEL DE LA THC EN EL SISTEMA CLIMÁTICO 
 
La evolución del clima a través del tiempo depende de numerosos parámetros que 
interactúan en la variabilidad natural. Algunos de estos parámetros son la deriva de los 
continentes, variaciones en la órbita terrestre, variaciones en la actividad solar o la 
actividad volcánica. Para estudiar los cambios climáticos abruptos del pasado y ver 
como ha sido la evolución del clima a lo largo de la historia geológica de la Tierra se 
utilizan los registros proxy. Los datos proxy o indicadores paleoclimáticos son registros 
naturales que se encuentran enterrados en sedimentos del fondo de los océanos, en 
arrecifes de coral, congelados en glaciares y calotas de hielo, o preservados en los 
anillos de árboles. 
En la figura 2.4 se muestran los principales tipos de registros proxy, con el intervalo de 
muestreo, el alcance temporal y las variables climáticas de las que nos dan información. 
La vida de la Tierra está llena de cambios climáticos abruptos y radicales. Desde su 
origen, ha pasado por multitud de estados y configuraciones que nada tienen que ver 
con el presente actual. 
Hace unos 100 millones de años (en adelante Ma) la temperatura media de la superficie 
del planeta era entre 6 y 12 ºC mayor que la actual. Por estudios de fósiles hallados en 
las profundidades del Ártico se calcula que las aguas tenían una temperatura media de 
entre 15 y 20 ºC (Jenkyns el al., 2004). 
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Figura 2.4: Principales tipos de registros proxy y sus características 
 
Las causas de este clima cálido y húmedo, que se manifestó especialmente entre 120 y 
90 Ma son: 
 

• Una alta concentración de CO2 y vapor de agua. 
• Un clima más oceánico, con una distribución de mares y continentes que 

favorecería la exportación marina de calor de los trópicos hacia los polos y, por 
lo tanto, unas temperaturas más uniformes. 

• Un mayor transporte meridional de humedad desde las zonas tropicales a las 
latitudes altas, lo que provocaría en éstas regiones temperaturas más altas y 
precipitaciones más intensas 

 
Además de la mayor concentración de gases invernadero, la configuración de los mares 
y continentes permitió un favorable sistema de corrientes oceánicas, que hacía llegar 
más calor tropical a los polos. Por otra parte, la desmembración de los continentes, 
como Europa, divididos en grandes y pequeñas islas, moderaba las oscilaciones 
estacionales evitando los rigores climáticos invernales. La diversa configuración de 
mares y continentes repercutía en el sistema de corrientes marinas superficiales y en las 
THC. Se cree que a mediados del Cretácico las aguas profundas de los océanos tenían 
una temperatura media de 15 ºC, mucho más alta que los 2 ºC actuales. La razón es que 
el agua que ocupaba el fondo procedía de latitudes diferentes a las del presente. El 
grueso de la formación de agua profunda se produciría en latitudes tropicales, ya que en 
los mares someros del sur de Europa y del incipiente Atlántico, se producía una intensa 
evaporación que aumentaba la SSS, las densificaba y las hacía hundirse aún calientes. 
Se formaba así una masa de agua profunda relativamente cálida, que posteriormente se 
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distribuía por el fondo de todos los mares hacia el norte y hacia el sur. Este proceso es 
en parte semejante a lo que ocurre hoy con el agua profunda mediterránea que sale al 
Atlántico por el estrecho de Gibraltar (Uriarte, 2003). 
Los registros tomados a partir de la composición isotópica del oxígeno en los testigos de 
hielo tomados en la Antártida demuestran que en los últimos 400.000 años la Tierra ha 
vivido 4 largos períodos glaciales, puntuados con cortos interglaciares (figura 2.5). 
La llegada de estos eventos glaciares y la posterior aparición de los eventos 
interglaciares no tuvo lugar de forma uniforme. A lo largo de la glaciación existieron 
episodios milenarios de agudización del frío, denominados estadiales. Al final de los 
estadiales se podían producir  en el Atlántico Norte grandes derrumbes de icebergs 
procedentes de los mantos continentales, llamados eventos Heinrich (figura 2.6). A lo 
largo de la Ultima Glaciación hubo 6 episodios de estos eventos Heinrich (Heinrich, 
1988) en los que los témpanos de hielo que venían del norte se derretían al llegar a 
aguas más cálidas, entre 40 ºN y 55 ºN y los materiales rocosos, que habían arrancado 
del sustrato continental antes de su caída al mar, se depositaban en el fondo del 
Atlántico. La influencia de los eventos Heinrich en el clima global se hacía sentir al 
derretirse los icebergs de agua dulce ya que disminuía la SSS del Atlántico Norte 
disminuyendo la densidad del agua y debilitando el movimiento convectivo de 
hundimiento en los mares nórdicos. Al estar debilitada la THC atlántica, la corriente del 
Golfo no llegaba a latitudes altas y se producía un avance superficial de las masas de 
agua polares hasta las costas del sur de Portugal (Bard et al., 1996). 
 

 
 

Figura 2.5: Cambios en la temperatura en el clima pasado tomados de los testigos de 
hielo 

 
El frío de los estadiales era interrumpido por períodos de brusco calentamiento de tan 
sólo una decena de años de duración, llamados interestadiales o eventos de 
calentamiento Dansgaard-Oeschger (figura 2.6). En ellos las temperaturas continentales 
y marinas eran muy superiores a las de los estadiales y a veces, en períodos cortos 
seculares, casi alcanzaban las de los interglaciales. Durante la última glaciación se 
produjeron una veintena de picos de calor, que se sucedían en ciclos de 1500 años 
(Rahmstorf, 2003). Se ha comprobado que estas variaciones afectaron no sólo al 
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Atlántico y a sus mares adyacentes como el Mediterráneo (Martrat et al., 2004), sino 
también a lugares muy alejados de él, como Israel, China o el Índico. 
 

 
 

Figura 2.6: Inestabilidad climática durante la Ultima Glaciación según el sondeo GISP 
II de Groenlandia. Los interestadiales cálidos están señalados con números y los 

episodios Heinrich con barras azules. YD es el último período frío: el Younger Dryas 
(http://web.me.com/uriarte/Historia_del_Clima_de_la_Tierra) 

 
Así pues, cuando acababan los eventos Heinrich, se producía de nuevo una salinización 
de las aguas del Atlántico Norte, que era clave en la reanudación de la THC. Tras las 
descargas de icebergs, menguaba la masa de hielo de las lenguas glaciares que 
desaguaban en la costa. Disminuía el aporte de agua dulce al mar y, en consecuencia, 
aumentaba de nuevo la salinidad del Atlántico Norte. Se reanudaba con rapidez la THC 
y se intensificaba la Corriente del Golfo. Se producía una brusca subida de las 
temperaturas en las latitudes medias-altas y se entraba en un cálido interestadial 
Existen pruebas consistentes que demuestran que las temperaturas y las corrientes del 
Atlántico Norte durante la glaciación eran muy diferentes de las actuales. En los 
estadiales, la Corriente del Golfo se debilitaba y su influencia no llegaba a las latitudes 
superiores a 45 ºN (figura 2.7 a). La masa de agua polar avanzaba hacia el sur y su 
borde meridional se extendía en paralelo desde la costa noreste de Estados Unidos hasta 
la Península Ibérica. A diferencia de lo que ocurre en la actualidad (figura 2.7 b), el 
norte del Atlántico quedaba fuera de la influencia del agua subtropical. Por lo tanto, este 
océano ejercía un efecto moderador sobre el clima de Europa mucho menor y el frío 
invernal en el continente era mucho más intenso. 
El manto Laurentino (figura 2.7) al derretirse desalinizaba las aguas del Atlántico Norte. 
Esto producía modificaciones en la THC y en el flujo de vientos de las latitudes medias 
y altas.  
Hace 12.200 y 11.500 años se produjo el momento de frío más intenso en el cual las 
temperaturas llegaron a ser 15 ºC más bajas que las actuales, y el espesor de la nieve 
precipitada se redujo de nuevo (figura 2.8). Este período frío, denominado Younger 
Dryas, terminó bruscamente en el 11.500 antes del presente, cuando las temperaturas 
subieron definitivamente poniendo fin a la glaciación. La palabra Dryas se deriva de la 
Dryas Octopelata, planta típica de la tundra que hizo de nuevo su aparición en las tierras 
meridionales de Europa, en donde desaparecieron los árboles y fueron sustituidos otra 
vez por una vegetación muy pobre. Este intervalo frío acabó súbitamente hacia el 
11.600 antes del presente, cuando se produjo la subida térmica definitiva que dio 
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entrada al período Preboreal en el Hemisferio Norte y al interglacial actual: el 
Holoceno. (Uriarte, 2003) 
 

a) b)

 
Figura 2.7: Diferencias en la THC del Atlántico (a) en los estadiales fríos y (b) en los 
interestadiales cálidos o episodios Dansgaard-Oeschger. El trazo rojo representa a la 
circulación superficial, el morado a la circulación profunda y el blanco al frente polar 

oceánico (http://web.me.com/uriarte/Historia_del_Clima_de_la_Tierra) 
 

 
 

Figura 2.8: Evolución de la cantidad de nieve precipitada en Groenlandia, en 
centímetros anuales, durante la deglaciación (arriba). Evolución de los isótopos del 

oxígeno dependiente de la temperatura (abajo) 
(http://web.me.com/uriarte/Historia_del_Clima_de_la_Tierra) 
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Al inicio del Younger Dryas la insolación estival en el Hemisferio Norte era mayor que 
la actual y continuaba aumentando, así que la ralentización del deshielo veraniego y el 
avance de los glaciares no tenían un origen astronómico. La clave del enfriamiento 
debió estar entonces en el Atlántico. Se sabe que el sistema de corrientes del Atlántico 
se debilitó abruptamente y adoptó un modo parecido al que tenía en períodos glaciares. 
Las aguas superficiales polares avanzaron hasta la latitud de la Península Ibérica y las 
aguas templadas que transportaban la corriente del Golfo y el NADW no llegaban hasta 
la latitud de la Península. Una vez debilitada la THC, el albedo pudo incrementar el 
proceso de enfriamiento. El aumento de la formación de hielo marino se vio favorecido 
por la desalinización parcial del agua marina, que se congelaba con mayor facilidad. 
Durante el Younger Dryas casi toda Escocia quedó de nuevo cubierta por el hielo, hubo 
un avance en los glaciares europeos y en los Alpes Suizos la cota de las nieves 
perpetuas volvió a estar 300 metros más abajo que la actual. Una vez terminado este 
período las corrientes oceánicas adoptaron un modo de funcionamiento similar al actual, 
las aguas superficiales del Atlántico Norte se volvieron a calentar y las temperaturas, 
especialmente en Europa, ascendieron varios grados en unas pocas décadas (Uriarte, 
2003). 
Tras el ascenso brusco de las temperaturas que se produjo al final del Younger Dryas, se 
cree que la temperatura media de la superficie de la Tierra durante el Holoceno no se ha 
alejado de los 14-15 ºC, a excepción de algunos períodos cortos de brusco enfriamiento. 
Es muy probable que en el último milenio, especialmente en Europa, hayan existido dos 
períodos con diferencias térmicas apreciables: un Período Cálido Medieval (700-1300) 
y una Pequeña Edad de Hielo (1350-1850), a los que ha seguido un calentamiento 
reciente (figura 2.9). 
 

 
 

Figura 2.9: Cambios en la temperatura en los pasados 15000 años. Las líneas rojas 
representan los calentamientos repentinos y las azules los períodos de rápido 

enfriamiento. Los números hacen referencia a los eventos relevantes (Cuffey y Clow, 
1997; Alley, 2004) 
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Estos cambios climáticos del último milenio parece que han estado muy relacionados 
con la variabilidad de la luminosidad solar pero también con variaciones en el 
comportamiento de las corrientes profundas y superficiales de todo el Atlántico. 
Estudios mediante proxys de alta resolución del último ciclo glacial (Stocker et al., 
2001; Clark et al., 2002; Rahmstorf, 2002) sugieren que ha habido cambios abruptos en 
la formación del NADW en el pasado (Stocker et al., 2001; Rahmstorf, 2002), 
identificando tres modos principales de circulación: un modo cálido similar al que hay 
actualmente en el Atlántico, un modo frío con una formación de NADW al sur de 
Islandia y un modo de desconexión. También se ha observado como estos cambios se 
encuentran relacionados con los cambios abruptos observados en el clima (Clark et al, 
2002). Así el modo de desconexión estaría relacionado con la inestabilidad en las capas 
de hielo que produce un incremento del aporte de agua dulce al Atlántico y 
consecuentemente produciría un evento de Heinrich y eventos Younger Dryas. El modo 
frío se relaciona con los eventos Dansgaard–Oeschger (Severinghaus et al., 2003). Sin 
embargo no hay un claro acuerdo, y otros autores sugieren mecanismos alternativos 
para la formación del NADW (Renssen et al., 2000; Clement et al., 2001; Broecker, 
2003). 
Durante los últimos 8000 años, la THC se ha mantenido en un estado relativamente 
estable sin producirse grandes alteraciones. Sin embargo, los análisis de las 
reconstrucciones de las temperaturas superficiales durante los últimos 330 años 
muestran la existencia de un modo de variabilidad oscilatorio con un período de unos 70 
años en el que se producen fluctuaciones en la intensidad de la THC en el Atlántico 
Norte (Delworth y Mann, 2000). Los cambios en el transporte de agua dulce que se 
producen cuando se cambia de condiciones tipo Niño a condiciones tipo Niña y 
viceversa, generalmente influyen en la parte superior del océano, ya que el tiempo de 
respuesta es demasiado largo para que el océano profundo se vea afectado en su base 
interanual. Sin embargo, si alguna de esas condiciones: El Niño o La Niña, estuvieran 
presentes durante un período anómalamente largo (como el que tuvo lugar entre 1990-
1995 con condiciones de El Niño), se podrían producir cambios notorios en la THC que 
podrían modificar el clima terrestre de forma significativa (Schmittner et al., 2000; 
Schmittner y Clement, 2002). En los pasados 475 años existieron 9 eventos tipo Niño 
extremadamente fuertes, con un intervalo de unos 50 años entre ellos, y otros 40 
eventos fuertes o muy fuertes cada 9 años (Quinn et al., 1987). Al mismo tiempo, las 
SSTA en el Pacífico Ecuatorial pueden producir una modulación decadal de los eventos 
ENSO (White y Cayan, 2000), y la AMO puede producir una variabilidad multidecadal 
en la THC (Dong et al., 2006). El alargamiento de los ciclos de El Niño y La Niña 
pueden producir cambios en los niveles de gases de efecto invernadero o en la 
variabilidad decadal del sistema climático (Trenberth y Hoar, 1996), que influiría sobre 
la variabilidad del flujo de agua dulce superficial sobre la THC y sobre el sistema 
climático en general. 
Queda así resaltado que las alteraciones de la THC han provocado cambios en el clima 
del pasado geológico de la Tierra. Por lo tanto, la comprensión de su comportamiento y 
de su posible evolución es de vital importancia en los estudios climáticos actuales. 
Dentro del contexto del calentamiento global, la posibilidad de un cambio abrupto 
aumenta (Stouffer et al., 2006). En general, los modelos de circulación general que 
acoplan atmósfera y océano (en adelante AOGCM, del inglés Atmospheric-Ocean 
General Circulation Models) no predicen un completo colapso de la THC con los 
escenarios propuesto por el panel intergubernamental del cambio climático (en adelante 
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IPCC, del inglés Intergovernamental Panel on Climate Change), pero la mayoría de los 
resultados muestran una ralentización de esta circulación (Stocker y Schmittner, 1997; 
Rahmstorf y Ganapolski, 1999; IPCC, 2007). Por otro lado, en estos estudios hay que 
tener en cuenta que existe una falta de predictabilidad cerca de los umbrales de 
comportamiento de los sistemas no lineales, que hace que los cambios climáticos 
abruptos tengan un mayor grado de incertidumbre que un cambio climático gradual 
(Knutti y Stocker, 2002). Además existen otras incertidumbres subyacentes añadidas a 
la no linealidad, como la sensitividad de la THC al aumento de agua dulce o al aumento 
de la velocidad y la localización de este aporte. Esta falta de predictabilidad se puede 
observar en la cantidad de resultados contradictorios obtenidos por los modelos 
numéricos en la última década, resultados que van desde el colapso completo (Stocker y 
Schmittner, 1997) hasta diferentes grados de debilitamiento, mientras que otros 
resultados no muestran este debilitamiento (Latif et al., 2000) o incluso sugieren que el 
aumento de agua dulce en el Atlántico Norte puede aumentar la MOC (Nilsson y Walin, 
2001). También existe la posibilidad de que una tendencia positiva en la NAO, 
producida por el cambio climático, pueda retrasar el debilitamiento de la THC 
(Delworth y Dixon, 2000). Sin embargo, desde hace relativamente poco tiempo se han 
ido reduciendo las incertidumbres en las salidas, y el resultado es que la THC 
disminuirá en el siglo XXI como respuesta al aumento de flotabilidad (Rahmstorf, 
2000). Sin embargo, ninguno de los AOGCM simulan un completo colapso cuando son 
forzados con escenarios del IPCC (IPCC, 2007). Es más, de la valoración de los datos 
hidrográficos del océano y de los resultados de los modelos, se espera que el 
debilitamiento antropogénico de la THC permanezca en el rango de la variabilidad 
natural en las próximas décadas (Latif  et al., 2006 a). Aun así, la variabilidad interna 
aleatoria o el ruido puede ser importante en la determinación de la estabilidad de la 
THC (Knutti y Stocker, 2002; Alley et al., 2001; Monahan, 2002; Taboada y Lorenzo, 
2005). De ahí la importancia de estudiar en detalle el comportamiento de la THC ante la 
variabilidad interna de la atmosfera no simulada por los modelos y en los diferentes 
escenarios de calentamiento global. 
Las simulaciones con modelos son cruciales para poder entender y predecir los cambios 
a larga escala asociados con esta variabilidad en el flujo de agua dulce superficial 
(Gautier et al., 1996; Schmittner et al., 2000; IPCC, 2001; Dong et al., 2006). Se hará 
una breve introducción a los modelos climáticos antes de describir los modelos que se 
han utilizado en este estudio para comprender el comportamiento de la THC. 
 
 
2.3  MODELOS CLIMÁTICOS 
 
El principal objetivo de un modelo climático es reproducir y predecir el comportamiento 
del clima. En la actualidad, la mayoría de los modelos son utilizados para predecir como 
será el clima futuro a nivel global y regional teniendo en cuenta el forzamiento 
antropogénico. Además, los modelos nos permiten simular diferentes escenarios y 
experimentos en busca de planes de mitigación y acciones de adaptación ante los 
cambios observados. Cuanto más complejos sean los modelos mejor reproducirán las 
distintas interacciones entre los diferentes componentes del sistema climático, 
modelando los diferentes mecanismos de retroalimentación existentes. Y cuanto menor 
sea el espaciado de la malla mayor será la resolución espacial, permitiéndonos una 
mayor diferenciación en el comportamiento del clima. Todo esto implica gran tiempo de 
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cálculo y capacidad de computación, lo que hará que el desarrollo de los modelos vaya 
directamente ligado al desarrollo de la tecnología de computación. 
En cuanto a los procesos que simulan y a las variables que entran en juego, podemos 
distinguir entre: 
 

• Modelos simples de interacción atmósfera-océano: La atmósfera se trata 
como una caja homogénea que intercambia calor con las capas superficiales de 
los océanos y los continentes. El océano es una columna unidimensional que 
representa un promedio horizontal del medio real. Permite la interacción entre 
las capas superficiales y profundas del océano. El hundimiento y el ascenso de 
agua entre las dos capas representaría la THC. 

• Modelos Dinámicos: Describen el movimiento de la energía alrededor del 
planeta mediante corrientes de aire y corrientes oceánicas a la vez que 
movimientos verticales. Estos modelos serán más complejos cuanto mayor 
número de dimensiones tengan y también cuanto menor sea el tamaño de la 
celda que consideran. Hay varios tipos dependiendo de su complejidad: 

o Modelos de balance de energía: Que presentan variaciones en una sola 
dimensión que suele ser la latitud. 

o Modelos unidimensionales de convección-radiación: Que son sólo 
atmosféricos. 

o Modelos de complejidad intermedia: (en adelante EMIC, del inglés 
Earth System Models of Intermediate Complexity) Que dan el salto entre 
los modelos simples y los modelos de circulación general más 
complejos. Describen la mayor parte de los procesos implícitos en los 
modelos globales, aunque de forma más reducida, dependiendo más de 
las parametrizaciones, pero simulando las interacciones entre diversos 
componentes del sistema climático. Son computacionalmente eficientes 
para permitir simulaciones climáticas de larga escala. Se han utilizado 
EMIC para investigar el clima en el pasado máximo glaciar y para 
estudiar la causa del colapso de la THC en experimentos considerando el 
calentamiento global. Sin embargo no son útiles para estudiar los 
aspectos regionales del cambio climático. 

o Modelos de circulación general: (en adelante GCM, del inglés General 
Circulation Models) Estos modelos contienen representaciones 
matemáticas en tres dimensiones de los procesos físicos principales que 
actúan en la atmósfera y en el océano. Son utilizados para la predición 
meteorológica pero también para cálculos climáticos. Integran las 
ecuaciones básicas de la dinámica de fluidos. Son capaces de simular los 
campos de flujo en tres dimensiones, que presentan una dependencia 
temporal, y los transportes asociados a ellos de determinadas variables 
como pueden ser la masa, el calor u otras propiedades de los fluidos con 
una resolución típica de unos cientos de kilómetros. 

 
Los modelos más complejos a día de hoy son AOGCM. Son modelos en tres 
dimensiones que contienen un acoplamiento entre los modelos atmosféricos de 
circulación general (en adelante AGCM, del inglés Atmosphere General Circulation 
Models) y los modelos oceánicos de circulación general (en adelante OGCM, del inglés 
Ocean General Circulation Models), además de contener modelos con los procesos de 
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océano-hielo y de tierra-superficie. En los AOGCM se utiliza la información del estado 
de la atmósfera y del océano para calcular los cambios de calor, humedad y momento 
entre las dos componentes. Sin embargo, se siguen haciendo avances en el desarrollo de 
los EMIC por ser más accesibles a nivel computacional y por obtener resultados fiables 
con ellos. 
Para el estudio que se llevará a cabo en este trabajo se ha utilizado primeramente un 
“Toy model” o modelo simple que ha permitido una primera aproximación al análisis 
del comportamiento de la THC. Posteriormente se ha utilizado un EMIC capaz de dar 
una visión cualitativa y cuantitativa de dicho comportamiento. Ambos modelos son 
descritos en detalle en las secciones 2.5.2 y 2.5.3 respectivamente. 
Por otro lado hay que tener en cuenta que todavía existen diferencias significativas entre 
lo predicho por los modelos y lo observado debido, entre otros factores, a que los 
modelos son simplificaciones del clima y existen procesos que la resolución de los 
modelos no permiten simular. Dado que las ecuaciones que rigen los modelos son no 
lineales, estos procesos de pequeña escala tendrían influencia sobre aquellos procesos 
que tienen lugar a mayor escala. Para la simulación de estos procesos no modelados se 
emplean las parametrizaciones, pero también se pueden simular por medio de señales de 
ruido. Además, en la mayor parte de los modelos acoplados atmósfera-océano y en los 
modelos climáticos, el forzamiento del tiempo meteorológico en las escalas temporales 
cortas no ha sido representado o ha sido suavizado. Sin embargo el ruido climático es 
un rasgo característico del sistema climático real y hay que tenerlo en cuenta al planear 
estudios de sensitividad y experimentos de cambio climático (Frankignoul, 1977). 
 
 
2.4 EL  SISTEMA CLIMÁTICO COMO UN SISTEMA CAÓTICO, 
FORZAMIENTOS ESTOCÁSTICOS 
 
Se dice que un sistema dinámico es susceptible de un comportamiento caótico cuando 
cumple que tres de sus variables dinámicas son independientes y además, las 
interacciones que se ejercen entre las partículas de sistema tienen un carácter no lineal. 
El sistema dinámico del clima cumple estas dos condiciones, con lo que es susceptible 
de un comportamiento caótico. 
En los sistemas caóticos las variaciones infinitesimales en las condiciones iniciales del 
mismo producen comportamientos muy diferentes al cabo de un cierto periodo de 
tiempo. Esto implica que si el estado inicial de un sistema no puede conocerse con una 
precisión total, su evolución futura no podrá describirse con exactitud. Esta alta  
sensibilidad a las condiciones iniciales provoca que pequeños cambios o errores 
produzcan grandes diferencias en el resultado final de estos procesos. 
La predicción meteorológica fue uno de los primeros sistemas catalogado como sistema 
caótico. El meteorólogo Edward Lorenz en 1963, trataba de encontrar un método de 
pronóstico meteorológico a través de la resolución de un sistema de ecuaciones que 
describiera la evolución temporal de la atmósfera. Se dio cuenta de que cuando las 
condiciones iniciales variaban un poco, la evolución del sistema variaba drásticamente. 
De este descubrimiento surgió lo que se denominó “efecto mariposa” que se debe al 
dicho de que el aleteo de una mariposa en Hong Kong provoca un tornado en Nueva 
York. 
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Por otro lado, añadido a la naturaleza caótica del sistema climático, los modelizadores 
se encuentran con limitaciones a la hora de simular la gran cantidad de fenómenos que 
ocurren en dicho sistema a escalas temporales y espaciales muy diferentes. Muchos de 
estos procesos son parametrizados pero otros simplemente no son considerados en los 
modelos. Diversos estudios han sugerido que una forma de introducir en los modelos 
climáticos la variabilidad asociada a aquellos procesos o fluctuaciones atmosféricas de 
baja escala temporal y alta resolución espacial, que no son simulados en los modelos, 
sería a través de la introducción de diferentes forzamientos estocásticos (Hasselmann, 
1976). El comportamiento del sistema dependerá de los niveles de ruido (García-Ojalvo 
y Sancho, 1999; Lorenzo et al., 2003; Pérez-Muñuzuri et al., 2003). De este modo, dado 
que no se prevé que se pueda resolver a corto plazo todo el espectro de escalas 
temporales y espaciales que muestra el sistema climático a través de ecuaciones y 
parametrizaciones, la introducción de forzamientos estocásticos en los modelos se 
presenta como la solución más directa y computacionalmente económica. 
Este método ha sido aplicado con resultados satisfactorios en la mejora del pronóstico 
del tiempo, en la predicción de los eventos de El Niño, en la simulación de la 
convección atmosférica y los impactos de los remolinos oceánicos, en los estudios de la 
Oscilacion Quasibienal atmosférica e incluso en la predictabilidad de la SST oceánica 
(Buizza et al., 1999; Lin y Neelin, 2002; Scott, 2003; Zavala-Garay et al., 2003; Piani et 
al., 2004; Berloff, 2005; Williams, 2005). La eficacia de estas técnicas ha hecho que 
actualmente se utilice de forma usual en los pronósticos meteorológicos de medio plazo 
del European Centre for Medium-range Weather Forecasts (Buizza et al., 1999). Sin 
embargo es un campo nuevo ya que no se conoce el potencial completo de los procesos 
estocásticos actuando en modelos climáticos (Williams, 2005), aunque este método fue 
propuesto por Hasselmann en 1976 (Hasselmann, 1976). 
Los forzamientos estocásticos o ruido pueden clasificarse en diferentes categorías 
atendiendo a sus características espectrales. El más común es el ruido blanco, que se 
caracteriza porque sus valores de señal en dos instantes de tiempo diferentes no guardan 
correlación estadística. Se construye sumando oscilaciones de todos los períodos 
posibles con igual contribución. Su densidad espectral de potencia muestra el mismo 
valor en todos los períodos, es decir, es constante. Esto significa que la señal contiene 
todas las frecuencias y todas ellas tienen la misma potencia. Es el que suele utilizarse 
para simular la variabilidad atmosférica de alta frecuencia (figura 2.10). 
Por otro lado, si la densidad espectral de potencia no es plana, se habla de ruido de 
color. En este caso existe una correlación entre los distintos valores de la señal ruidosa. 
Dependiendo de la forma que tenga la gráfica de la densidad espectral de potencia de 
este tipo de  ruido se hablará de diferentes ruidos de color (Morgan, 2000): 
 

• Ruido rosa: Cuya densidad espectral de potencia es inversamente proporcional 
a la frecuencia. 

• Ruido rojo o marrón: Cuya densidad espectral de potencia es inversamente 
proporcional al cuadrado de la frecuencia. 

• Ruido azul: Cuya densidad espectral de potencia es directamente proporcional a 
la frecuencia. 

• Ruido Violeta: Cuya densidad espectral de potencia es directamente 
proporcional al cuadrado de la frecuencia. 
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Figura 2.10: Ejemplo de una señal de ruido blanco 
 
Los registros climatológicos presentan con frecuencia un tipo de ruido de fondo que 
presenta características similares a las del ruido rojo. Dicho ruido muestra un aumento 
de potencia para los periodos más largos. Este ruido corresponde a procesos no 
periódicos resultado de una respuesta más lenta del sistema climático ante cualquier 
perturbación, de ahí que se asocie a menudo a la variabilidad oceánica no simulada por 
los modelos climáticos.  
La reacción del sistema climático global a perturbaciones inesperadas puede ser 
sorprendente debido a su naturaleza no lineal. Actualmente se acepta que las 
fluctuaciones aleatorias en los sistemas no lineales pueden provocar el aumento de la 
estabilidad, o provocar una nueva fenomenología desconocida en el escenario 
determinístico (Wang et al., 1999; Lorenzo et al., 2003; Pérez-Muñuzuri et al., 2003).  
Los estudios de los efectos de los diferentes forzamientos estocásticos en el 
comportamiento de la THC con GCM han comenzado hace relativamente poco tiempo. 
Sin embargo, trabajos previos con modelos simples revelan que, cuando se añade ruido 
a los modelos, se obtiene un colapso de la THC que no era observado en el caso 
equivalente pero sin ruido. Estos resultados, conjuntamente con la tendencia que 
presentan los AOGCM a mostrar una disminución en la fuerza de esta circulación bajo 
las condiciones de calentamiento global, han llevado a un creciente interés en el estudio 
del comportamiento de la THC (Timmermann y Lohmann, 2000; Monahan, 2002; 
Taboada y Lorenzo, 2005; Lorenzo et al., 2008 b; Lorenzo et al., 2009 b). 
La posibilidad de un cambio climático abrupto asociado con un colapso de la 
circulación oceánica en el Atlántico Norte ha despertado el interés y las especulaciones 
de los investigadores del clima en las últimas décadas. Un colapso o un debilitamiento 
de la THC podrían desencadenar un nuevo Younger Dryas, o al menos atenuar los 
efectos del calentamiento global en el Atlántico Norte y en las áreas adyacentes. Como 
vimos en la sección 2.1, la THC es un ejemplo clásico de proceso no lineal, donde la 
salinidad juega un papel primordial (Broecker, 1997; Rahmstorf, 1996). La entrada de 
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agua dulce y el intercambio de calor entre el aire y el mar en el Atlántico Norte se 
consideran los parámetros claves que determinan el comportamiento de la THC 
atlántica. Si describimos este sistema con un diagrama de estabilidad, mostrando la 
fuerza de la THC como una función de la entrada de agua dulce en el Atlántico Norte, 
podemos apreciar un régimen biestable y un punto de bifurcación donde la THC pierde 
el control y se colapsa (Rahmstorf, 2000). Así, existe la posibilidad de que pequeños 
cambios en parámetros clave puedan producir un repentino cambio en las condiciones 
de la THC. Broecker advirtió en 1987 que existen posibilidades de un repentino cambio 
climático debido a un cambio en la circulación del Atlántico Norte como consecuencia 
de un enfriamiento del agua superficial que podría impedir la formación de NADW. En 
un trabajo más tardío del mismo autor (Broecker, 1997) la THC fue denominada el talón 
de Aquiles del clima actual.  
Estas transiciones inducidas por ruido entre diferentes estados estables se pueden 
explicar utilizando la analogía con el movimiento browniano de una partícula en un 
pozo de potencial. Con la ausencia de ruido, el sistema presenta una tendencia a 
continuar en un estado. Si se añade ruido, las perturbaciones aleatorias aumentan la 
probabilidad de que la partícula pueda superar la barrera de potencial y se mueva a otro 
estado. 
 
 
2.5 DATOS Y MÉTODOS 
 
2.5.1 Simulación de los forzamientos estocásticos  
 
Como se mencionó con anterioridad, una buena aproximación para subsanar la falta de 
ciertos procesos en los modelos es considerar la variabilidad atmosférica de alta 
frecuencia, no simulada en los modelos climáticos, como ruido blanco gaussiano. Esto 
significa que el valor del ruido en un momento dado no depende de sus valores en otros 
momentos anteriores o posteriores. La desviación estándar de una señal x viene dada 
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x 1  (ecuación 2.2) y n es la longitud de la señal. Se puede definir la función de 

correlación de un proceso blanco gaussiano de media cero como (García-Ojalvo y 
Sancho, 1999): 
 

( ) ( ) ( )'2' ttAtt ww −= δξξ                 (ecuación 2.3) 
 
donde δ es la delta de Dirac, A es la amplitud del ruido, 2A es la varianza y <> denota 
una media sobre la distribución de probabilidad del campo aleatorio.  
Esta aproximación es razonable debido a que el ruido atmosférico de alta frecuencia 
cambia mucho más rápidamente que las escalas temporales típicas que presentan los 
modelos climáticos. Pero este comportamiento no puede asegurarse cuando se trate de 
la simulación de otro tipo de procesos climáticos. En esos otros casos se deberían 
considerar ruidos en los que la correlación del campo aleatorio entre momentos 
diferentes no sea nula, como en el caso del ruido de color.  
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El forzamiento estocástico oceánico incluye un ajuste lento que hace que el océano 
actúe como un filtro de paso-bajo que integra eficazmente el forzamiento atmosférico de 
alta frecuencia, enrojeciendo el espectro temporal para algunas variables climáticas 
como, por ejemplo, la SST. Este proceso de enrojecimiento tiene efectos sobre la THC 
(Griffies y Tziperman, 1995; Delworth y Greatbatch, 2000). La importancia de los 
mecanismos de enrojecimiento varia con la escala de tiempo, aumentando su 
importancia cuanto más se alarga la escala temporal. El ejemplo más conocido de ruido 
de color es el proceso de Ornstein–Uhlenbeck (García-Ojalvo y Sancho, 1999). Un 
proceso de Ornstein–Uhlenbeck es un ruido de color gaussiano con media cero y cuya 
dinámica está dada por: 
 

)()()( 11 ttt wξτξτξ −− +−=&                 (ecuación 2.4) 
 
donde )(twξ  es conducido por un ruido blanco gaussiano de media cero cuya función de 
correlación viene determinada por la ecuación 2.3. La función de correlación de ξ(t) es 
una función exponencial dada por: 
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donde τ es el tiempo de correlación del ruido, A es la amplitud del ruido y σ = (A /τ)1/2 
es la dispersión del ruido. En el límite τ → 0 o si A=σ2τ permanece constante, se 
recupera el límite del ruido blanco ξw(t). 
En este trabajo se considerará un proceso gaussiano blanco para simular las 
fluctuaciones atmosféricas del sistema climático, y un proceso de Ornstein–Uhlenbeck 
para caracterizar la variabilidad de temperatura en el océano. 
 
2.5.2 Descripción del toy model 
 
El modelo atmósfera-océano elegido en este trabajo fue utilizado por Roebber en un 
trabajo previo (Roebber, 1995). Consta de un modelo atmosférico y uno oceánico 
acoplados. 
La parte atmosférica es representada por un modelo que definió Edward Lorenz en 
1984. Dicho modelo viene determinado por tres ecuaciones que son: 
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                (ecuación 2.6) 

donde X, Y y Z son el gradiente meridional de temperatura y las amplitudes del coseno 
y seno de una cadena de remolinos de larga escala superpuestos. F es el gradiente 
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meridional de un calentamiento diabático y G representa el forzamiento térmico 
asimétrico, describiendo el contraste del calentamiento longitudinal entre la tierra y el 
mar. Por último a=0.25 y b=0.4 son dos constantes. 
El modelo oceánico que se ha empleado es un modelo de tres cajas (figura 2.11) que 
representa la región del Atlántico Norte. Qs hace referencia al flujo equivalente de sal 
(que es la evaporación superficial neta), Ta1 y Ta2 definen las temperaturas de equilibrio 
del aire, KT es una constante de restauración del equilibrio entre la temperatura del 
océano y la atmósfera y q es la magnitud de la THC. El sentido de la circulación que se 
representa en la figura 2.11 hace que q sea positiva. 
 

 
 

Figura 2.11: Modelo de cajas que representa al Atlántico Norte. El Atlántico Norte se 
divide en tres cajas representadas por las latitudes y la profundidad 

 
Las ecuaciones explícitas del modelo y las constantes oceánicas son representadas por 
las siguientes ecuaciones (Roebber, 1995): 
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                (ecuación 2.7) 

 
 
donde q es la THC con el flujo representado en la figura 2.11 (valores positivos), Vj es 
el volumen de la caja, Tj y Sj denotan la media volumétrica de la temperatura y 
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salinidad, respectivamente, Kzj es el coeficiente de mezcla turbulenta vertical de la caja j 
(donde j va de 1 a 3), KT es la constante de restauración de equilibrio de la temperatura 
y Qs es la media equivalente del volumen del flujo de sal, proporcional a la evaporación 
superficial neta o global diferencial. Ta1 y Ta2 vuelven a ser las temperaturas de 
equilibrio del aire. 
El modelo atmosférico se acopla al oceánico por medio de las variables F y G, que 
pueden variar en ciclos estacionales y que vienen representadas por: 
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                (ecuación 2.8) 

 
donde ω es la frecuencia anual y t vale 0 en el solsticio de invierno. Los valores 
elegidos son: 
 
F 0 = 4.65, F 1 = 1, F 2 = 47.9, G0 = −3.60, G1 = 1.0, G2 = 4.0254. 
 
Tomando estos valores se asegura que las variables F y G van a estar definidas por 
límites cuantitativos de flujos de colapso (Roebber, 1995). 
Por otra parte, el océano está acoplado a la atmósfera a través de las temperaturas, Ta1 y 
Ta2, y el flujo de sal equivalente, Qs, por medio de las siguientes expresiones: 
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                (ecuación 2.9) 

 
donde γ = 0.06364 y Ta2 = 25 ºC son constantes y la parametrización de Qs(t) es debida 
a la suposición de que el transporte turbulento de vapor de agua es directamente 
proporcional al flujo turbulento de calor sensible dado por Y2 + Z2. 
El modelo de Lorenz, que simula la atmósfera, presenta un comportamiento caótico con 
los parámetros elegidos ya que se puede observar el espectro de variabilidad típico de 
un sistema caótico. Pero si se compara el espectro caótico con un espectro de escala 
sinóptica podemos observar que ambos son muy diferentes (Gulev et al., 2002). Por lo 
tanto, para el caso que se está estudiando, la salida del modelo de Lorenz no puede ser 
interpretada como una variabilidad en escala sinóptica. La variabilidad sinóptica es el 
principal componente estocástico de los sistemas climáticos. Si se quiere introducir este 
tipo de variabilidad dentro de este modelo y en los parámetros atmosféricos, se deben 
introducir las fluctuaciones aleatorias de forma aditiva en los parámetros F y G, que son 
las variables que dan cuenta del acoplamiento atmósfera-océano. Dichas fluctuaciones 
vendrán determinadas por el ruido blanco gaussiano con media cero y función de 
correlación dada por la ecuación 2.3. Esta parametrización del ruido simula de forma 
adecuada los procesos que se encuentran por debajo de la resolución del modelo. 
Existen trabajos previos  en los que se ha tenido en cuenta el efecto de los procesos 
atmosféricos sobre el océano, considerándolo como ruido blanco (Hasselmann, 1976). 
 
También se puede introducir el forzamiento estocástico en el acoplamiento oceánico. En 
este caso el modelo oceánico se acopla con el atmosférico a través de las temperaturas 
de restauración del equilibrio Ta1 y Ta2  y el flujo de sal equivalente Qs. Existen análisis 
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previos que demuestran que Qs presenta una variabilidad a escala sinóptica 
considerable, con fluctuaciones sobre la media estacional del orden de 10-50 % 
(Roebber, 1995; Gutowski et al., 1992). Incluso, el flujo de sal equivalente debería estar 
relacionado con el ciclo hidrológico, involucrando a la descarga hídrica de los ríos (que 
llevan agua dulce hacia las cuencas oceánicas) y con el transporte atmosférico 
meridional del vapor de agua. Teniendo en cuenta todos estos razonamientos se 
estudiará la influencia del forzamiento estocástico sobre la variable Qs. 
Como se explicó en secciones previas, la larga memoria del sistema oceánico integra al 
forzamiento estocástico atmosférico transformando la señal de ruido blanco en una de 
ruido rojo. 
En este estudio se hará una primera aproximación al estudio de la integración por medio 
del océano de las rápidas variaciones de la atmósfera utilizando un proceso de Ornstein–
Uhlenbeck (Hasselmann, 1976). La simulación de una entrada masiva y repentina de 
agua dulce en las latitudes altas del Hemisferio Norte (caja 1 figura 2.11) es simulado 
modificando el flujo de sal equivalente. Qs1 y Qs2 vendrán determinados por las 
siguientes expresiones: 
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Donde ξ es un ruido de color de tipo Ornstein–Uhlenbeck que viene dado por la 
ecuación 2.5. En la figura 2.12 se muestran algunos ejemplos del ruido aplicado a la 
ecuación 2.10 para distintos valores del tiempo de correlación (τ) y de la dispersión (σ). 
 

 
 

Figura 2.12: Ejemplos de series temporales del ruido aplicado al flujo de sal 
equivalente de la caja 1 (Qs1) para diferentes valores de dispersión (σ) y de  tiempo de 

correlación (τ) 
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2.5.3 Descripción del modelo de complejidad intermedia 
 
El modelo atmósfera-océano que se ha utilizado en esta parte del trabajo recibe el 
nombre de ECBilt-Clio. Es un modelo que ha sido desarrollado en el Koninklijk 
Nederlands Meteorologisch Instituut (KNMI) y tiene tres dimensiones que acoplan 
atmósfera, océano y hielo. Ha sido aplicado en multitud de trabajos para estudiar el 
pasado, presente y futuro del clima (Goosse y Fichefet, 1999; Renssen et al., 2002; 
Petoukhov et al., 2005; Timm y Timmermann, 2007). 
La componente atmosférica del modelo es el ECBilt (Opsteegh et al., 1998), que es un 
modelo cuasigeostrófico, T21, espectral, global, de tres niveles, que utiliza 
parametrizaciones simples para simular los procesos diabáticos. Es realista, en el 
sentido de que contiene la mínima cantidad de física necesaria para la simulación de las 
circulaciones de latitudes planetarias medias y de escala sinóptica en la atmósfera, así 
como su variabilidad en distintas escalas de tiempo. 
La parte oceánica es el modelo Clio (Goosse y Fichefet, 1999) que consta de una 
ecuación primitiva y considera el océano con superficie libre. Es un OGCM acoplado a 
uno de hielo marino termodinámico-dinámico. La componente oceánica incluye una 
parametrización relativamente sofisticada de la mezcla vertical. También incluye un 
modelo de hielo marino de tres capas, que tiene en cuenta el almacenamiento de calor 
sensible y latente en el sistema nieve-hielo, simulando los cambios en la nieve y en el 
grosor del hielo como respuesta a los flujos de calor superficiales y profundos. A la hora 
de computar la dinámica del hielo se considera que el hielo marino se comporta como 
un continuo viscoelástico. La resolución horizontal del Clio es de 3º x 3º latitud-
longitud, y tiene 20 capas verticales espaciadas irregularmente. Además presenta una 
rejilla rotada sobre el Océano Atlántico Norte para sortear las singularidades en el polo. 
Para introducir la variabilidad atmosférica natural decadal y multidecadal que no simula 
el modelo se añadieron fluctuaciones aleatorias de forma aditiva en el flujo de agua 
dulce alrededor de Groenlandia (Fichefet et al., 2003; IPCC, 2007), de forma que la 
intensidad de la entrada de agua dulce varía de acuerdo con una señal de ruido blanco 
gaussiano. 
 
 
2.6 RESULTADOS  
 
2.6.1 Comportamiento de la THC en un modelo simple 
 
En esta sección se muestran los resultados que se obtuvieron al forzar un modelo 
climático simple con diferentes forzamientos estocásticos con la intención de 
comprender los mecanismos que controlan el comportamiento de la THC tanto en el 
contexto del clima actual como en el contexto de calentamiento global. 
Existen trabajos previos (Taboada y Lorenzo, 2005) en los cuales se ha utilizado un 
modelo acoplado atmósfera-océano de baja complejidad para investigar la posibilidad 
de que la THC colapse, teniendo en cuenta la variabilidad sinóptica atmosférica. 
Aunque con este tipo de modelos solamente se obtienen resultados de tipo cualitativo, 
pueden aportar contribuciones interesantes para la comprensión del comportamiento del 
sistema bajo estudio, convirtiéndose en herramientas útiles para la construcción de 
hipótesis. 
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El objetivo del estudio llevado a cabo con el toy model es probar la posibilidad de un 
colapso de la THC bajo determinadas hipótesis, como una entrada masiva y repentina de 
agua dulce. En este caso particular, la variabilidad sinóptica se simuló a través de la 
adición de ruido en el toy model. 
 
2.6.1.1 Forzamiento en el acoplamiento atmosférico 
 
Antes de introducir ningún tipo de forzamiento se estabilizó el modelo para que 
simulara el comportamiento actual de la THC. Para ello se consideró como valor actual 
de la THC: 15 Sv, recordando que 1 Sv ≅ 106 m3 s-1 (figura 2.13 a). Este valor se obtuvo 
de los datos hidrográficos del proyecto WOCE (Ganachaud y Wunsch, 2000). Con este 
valor, se tiene una temperatura media de 287.5 K en las latitudes del Hemisferio Norte 
comprendidas entre 70 ºN y 45 ºN, y de 291 K desde 45 ºN hasta el ecuador (figura 2.13 
b y 2.13 c). 
 

 
 

Figura 2.13: Valores de: (a) fuerza de la THC; (b) temperatura entre latitud 70 ºN y 45 
ºN, (T1); (c) temperatura entre latitud 45 ºN y el ecuador, (T2); y (d) diferencia entre las 

temperaturas T1 y T2 cuando consideramos el estado estable actual del sistema 
atmósfera-océano 

 
Una vez que se ha comprobado la habilidad del modelo para representar el estado actual 
de la THC, se consideró la posibilidad de producir un colapso de dicha circulación tras 
introducir una entrada masiva y repentina de agua dulce. Para ello, el flujo de sal 
equivalente de la caja 1, representado por Qs1, debe presentar un valor superior al de la 
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caja 2, Qs2. Con este experimento se prueba la capacidad del modelo para simular un 
episodio similar al que tuvo lugar durante el Younger Dryas, en el que la THC sufrió un 
debilitamiento significativo. En este caso en particular se consideró que Qs1 tendría un 
valor de 0.008 entre los años 2000 y 2400, mientras que el valor de Qs2 es dado por la 
ecuación 2.9. 
La figura 2.14 a muestra como la THC colapsa unos 100 años después del comienzo de 
la entrada masiva y repentina de agua dulce y, consecuentemente, aparece una 
disminución en la temperatura del Hemisferio Norte de casi 10 grados en su valor 
mínimo (figura 2.14 b). En el año 2400 y bajo las condiciones actuales, Qs1=Qs2=Qs(t), 
se puede ver como la THC comienza a recuperarse, pero lo hace de forma lenta, sin 
recuperar su valor inicial en un futuro cercano.  
 

 
 

Figura 2.14: Efectos de una entrada masiva de agua dulce entre el 2000 y el 2400 en 
la: (a) fuerza de la THC y (b) temperatura entre la latitud 70 ºN y 45 ºN (T1) 

 
Una vez que se ha comprobado la capacidad del modelo para simular la THC actual y 
los eventos del clima pasado se procedió a simular el comportamiento de la THC ante 
fluctuaciones en el calentamiento atmosférico. Para ello se consideró tanto el caso en el 
que dichas fluctuaciones afectaban al gradiente meridional como el caso en el que estas 
perturbaciones afectaban al calentamiento longitudinal, o lo que es lo mismo, entre la 
tierra y el mar. Para llevar a cabo este estudio se ejecutó el modelo bajo las condiciones 
actuales con Qs1=Qs2=Qs(t), y se introdujeron los forzamientos estocásticos en los 
parámetros F y G del modelo, respectivamente. En este caso, al estar simulando 
fluctuaciones atmosféricas, se utilizó ruido blanco gaussiano con diferentes valores de 
amplitud A (ver ecuación 2.3). 
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La figura 2.15 a muestra el comportamiento de la THC  tras la adición de las 
perturbaciones estocásticas en el parámetro F, o lo que es lo mismo, en el gradiente 
meridional. En este caso se observa una gran variabilidad en la THC, pero no se observa 
un colapso de la misma, sólo un pequeño debilitamiento. Este resultado era esperable 
debido a que el modelo traduce el efecto del ruido sobre F en fluctuaciones en las 
temperaturas Ta1 y Ta2. Los aumentos o disminuciones entre latitudes que estén ubicadas 
más al norte o al sur dentro del Hemisferio Norte pueden debilitar o fortalecer la THC, 
pero la ocurrencia de un colapso de esta corriente es complicado debido a que las 
diferencias básicas que existen entre el norte y el sur se mantienen (Taboada y Lorenzo, 
2005). No se observa lo mismo en la figura 2.15 b donde se muestra el comportamiento 
de la THC tras forzar con ruido el parámetro G. En este caso sí es posible observar un 
colapso de la THC para valores altos de A. Se produce debido a que G está relacionado 
con el flujo de sal Qs y el ruido afectará ahora a la diferencia entre la temperatura de la 
tierra y la temperatura del océano. Un incremento en la temperatura terrestre puede 
provocar un flujo de agua dulce global en la parte norte del Atlántico Norte, lo que 
produciría la consecuente pérdida de salinidad y el colapso de la THC (Taboada y 
Lorenzo, 2005).  
 



Capítulo 2: Influencia de la variabilidad de alta y baja frecuencia sobre la THC 

55 

 
Figura 2.15: (a) Efectos de un forzamiento estocástico en el gradiente meridional de un 
calentamiento diabático F para diferentes valores en la amplitud del ruido aplicado A. 

(b) Efectos de un forzamiento estocástico en el gradiente zonal de un calentamiento 
diabático G para diferentes valores en la amplitud del ruido aplicado A. Los valores de 

A se muestran en las respectivas leyendas 
 
Otro experimento que se consideró fue el efecto que el calentamiento global tiene sobre 
el valor de A, que produce el colapso de la THC en el caso de introducir un forzamiento 
estocástico en el parámetro G. En este caso se observó que el umbral necesario para 
provocar un colapso de la THC disminuye si simulamos un contexto de calentamiento 
global. Para ello se disminuyó el valor de la constante γ de 0.06364 a 0.045. En la figura 
2.16 se puede ver que, en un contexto de calentamiento global provocado por la 
disminución del valor de gamma, la THC experimenta un debilitamiento entre 3 y 4 Sv. 
Este debilitamiento se traduce en una mayor facilidad de las fluctuaciones sinópticas de 
alta frecuencia para colapsar la THC. En la figura 2.16 se puede ver como la amplitud 
del forzamiento estocástico, A (ecuación 2.5), que es necesaria para detener la THC, es 
menor que la intensidad mostrada en la figura 2.15. 
Los resultados que se han obtenido en esta sección confirman la hipótesis de que la 
variabilidad sinóptica de alta frecuencia, representada por ruido blanco gaussiano, puede 
desempeñar un papel fundamental en el comportamiento de la THC. Esto está de 
acuerdo con trabajos previos de otros autores (Griffies y Tziperman, 1995; Ganopolski 
y Rahmstorf, 2002). 
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Figura 2.16: Efectos de una perturbación estocástica en el gradiente zonal de un 
calentamiento diabático G después de un debilitamiento de la THC por un incremento 
de la concentración de CO2. Se representan dos niveles de ruido A que se muestran en 

la leyenda 
 
En este caso particular se ha observado que, si el forzamiento estocástico es añadido al 
parámetro que representa la variación meridional de temperatura, no tiene efectos 
relevantes sobre el comportamiento de la THC. Sin embargo, si dicho forzamiento es 
añadido al parámetro que representa la variación zonal de temperatura se pueden 
observar importantes cambios en el comportamiento de la THC, incluido su colapso. Es 
importante destacar que en las condiciones actuales es muy difícil que la variabilidad 
sinóptica de alta frecuencia alcance la intensidad necesaria para provocar un colapso de 
la THC. Se ha podido observar que si la THC se debilita como consecuencia del 
calentamiento global si podría darse una situación de colapso. 
 
2.6.1.2 Forzamiento en el acoplamiento oceánico 
 
En la sección 2.6.1.1 se ha insertado en el modelo simple la variabilidad sinóptica de 
alta frecuencia a través de la introducción de forzamientos estocásticos en el 
acoplamiento con la atmósfera. En esta sección se verá si las fluctuaciones que 
experimenta el océano, y que tampoco son consideradas en los modelos climáticos, 
pueden afectar al comportamiento de la THC. Para llevar a cabo este experimento se 
incorporará un forzamiento estocástico en las ecuaciones del acoplamiento con el 



Capítulo 2: Influencia de la variabilidad de alta y baja frecuencia sobre la THC 

57 

océano (ecuación 2.9). Como se ha mencionado en la sección 2.5.2, se utilizará ahora un 
proceso de Oerstein-Uhlebeck (ecuación 2.10) que simule una señal de ruido rojo. Se ha 
elegido este tipo de señal debido a que el ruido de los registros climatológicos se 
asemeja a él. Es el resultado de procesos que no presentan periodicidad, y en los que el 
sistema climático responde de forma más lenta, cosa que sucede en el océano debido a 
su alta inercia. El ruido de color retrata mucho mejor la realidad física enriqueciendo 
significativamente la dinámica de las fluctuaciones, particularmente cuando el tiempo 
de correlación característico del ruido no es pequeño comparado con la escala temporal 
del sistema (Lorenzo, 2000). Dicho forzamiento se introduce en Qs1, que era el flujo de 
sal equivalente en latitudes altas del Hemisferio Norte, de forma que se simule una 
entrada masiva y repentina de agua dulce en esa región. Combinando las ecuaciones 2.3 
y 2.10, la ecuación final del modelo con el ruido de color quedaría de la siguiente 
forma: 
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Como se puede ver en la ecuación 2.11, el ruido de color depende de τ, el tiempo de 
correlación del ruido. Además, como ya se definió con anterioridad, σ o dispersión de la 
señal ruidosa, viene dada por la expresión σ = (A /τ)1/2. Esto hace que la señal del ruido 
de color dependa de dos magnitudes, τ y σ, que varían su valor, lo que obliga a realizar 
el estudio del comportamiento de la THC frente a la variación de estos dos parámetros. 
En la figura 2.17 se puede ver como la variable Q, que representaba el flujo equivalente 
de sal, actúa como parámetro clave en el comportamiento de la THC. Dependiendo del 
forzamiento introducido se puede observar distintos estados de la THC, llegando a 
alcanzar un colapso sobre un valor crítico del forzamiento e incluso producir un flujo 
inverso de la circulación. Este valor crítico, a partir del cual la THC se detiene, presenta 
una dependencia tanto con la dispersión como con el tiempo de correlación del ruido 
rojo. En la figura 2.18 se puede observar la dependencia del valor medio de la THC 
frente a los dos parámetros del forzamiento. Hay que resaltar que el aumento en el 
tiempo de correlación es más efectivo a la hora de colapsar la THC que el incremento de 
la dispersión. Esto significa que la duración de la entrada adicional de flujo es más 
significativa que la intensidad de dicho flujo a la hora de que la THC se detenga. 
Otro experimento que se realizó fue estudiar el efecto que tiene la adición de ruido rojo 
en las ecuaciones de flujo de sal equivalente pero en un escenario de calentamiento 
global, tal y como se hizo con el forzamiento atmosférico. Al igual que en la sección 
2.6.1.1 el colapso de la THC resulta más fácil en el contexto de calentamiento global. 
La figura 2.19 muestra ésto al representar el valor umbral entre un estado activo de la 
THC y otro inactivo para diferentes valores de σ y τ en un contexto de calentamiento 
global y en el contexto actual. 
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Figura 2.17: Comportamiento de la THC con una perturbación estocástica en el flujo 
de sal equivalente de la caja 1 (Qs1) para distintos valores del tiempo de correlación (τ) 

 

 
 

Figura 2.18: Efectos en el valor medio de la THC con una perturbación estocástica en 
el flujo de sal equivalente de la caja 1 (Qs1) para distintos valores de dispersión (σ) y 

tiempo de correlación (τ) 
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Figura 2.19: Localización del punto de bifurcación en el comportamiento de la THC 
frente a la dispersión (σ) y el tiempo de correlación (τ) 

 
A la vista de los resultados obtenidos con este modelo simple se puede concluir que, los 
procesos naturales atmosféricos y oceánicos no considerados en los modelos climáticos 
actuales pueden conducir a un cambio sustancial en el comportamiento de la THC que, 
en un contexto de calentamiento global, puede desembocar en un colapso de dicha 
circulación. 
 
 
2.6.2 Comportamiento de la THC en un modelo climático de complejidad 
intermedia 
 
Los resultados que se han obtenido con el modelo climático simple (sección 2.6.1) 
añadiendo diferentes procesos estocásticos confirman las teorías consideradas en 
trabajos previos. Dichos resultados invitan a buscar una mayor respuesta a las hipótesis, 
para lo cual se utilizará un modelo de complejidad intermedia: el ECBilt-Clio. Con este 
EMIC se obtendrán respuestas cualitativas y cuantitativas del efecto de dichas 
perturbaciones, dando lugar a una visión más tangible del significado de los 
forzamientos. 
Antes de añadir cualquier tipo de forzamiento se ajustaron los parámetros del modelo 
para que se encontrara en un estado estable y simulando el valor de THC medido por el 
experimento WOCE: 15 Sv. Posteriormente, se procedió a simular el colapso de la THC 
introduciendo una descarga constante de 0.8 Sv en la cuenca oceánica de los mares de 
Groenlandia-Islandia-Noruega (en adelante mar de GIN). En la figura 2.20 se representa 
por medio de puntos la zona donde se aplicó la descarga. En todos los puntos se 
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introduce el mismo forzamiento para un cierto período. Se eligió dicha región puesto 
que es en esta área del Atlántico Norte donde se produce el hundimiento de las aguas 
superficiales de forma más intensa y además, las fluctuaciones en el flujo de agua dulce 
podrían activar un cambio en esta convección debilitando la THC. 
 

 
 

Figura 2.20: Mapa global en el que se muestra el mar de GIN en el cual se añadió el 
forzamiento en el flujo de agua dulce 

 

 

 
 

Figura 2.21: Media anual de la anomalía de la temperatura superficial (ºC) con un 
colapso de la THC. En este experimento se aplicó un flujo constante de agua dulce 

adicional de 0.8 Sv al mar de GIN 
 
Como resultado de la descarga de 0.8 Sv en el mar de GIN se obtuvo un fuerte 
enfriamiento en la región del Atlántico Norte, con una diseminación de este 
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enfriamiento extendido a gran parte del Hemisferio Norte, y un pequeño calentamiento 
en el Hemisferio Sur (figura 2.21). Este resultado es consistente con las 
reconstrucciones llevadas a cabo con los paleoproxys (Tziperman, 2000). 
Tras comprobar la estabilidad del modelo y su capacidad de detener la THC en 
circunstancias similares a la de episodios como el Younger Dryas, se procedió a 
introducir diferentes forzamientos estocásticos para estudiar el comportamiento de la 
THC, ya que hasta ahora existen estudios que demuestran incertidumbres sustanciales 
en la respuesta de los modelos ante cambios en el sistema climático (Stouffer et al., 
2006). La THC es potencialmente sensible a la adicción de agua dulce y a los cambios 
en los flujos superficiales inducidos por la variabilidad natural o por los cambios 
antropogénicos. Por otro lado, estudios y medidas previas han revelado que el flujo de 
agua dulce es una señal ruidosa que presenta una escala interanual y decadal 
(Cunningham et al., 2007). Estas fluctuaciones pueden amplificarse por un deshielo de 
la cubierta de hielo o por un incremento de la precipitación, asociado con un cambio 
climático inducido de forma antropogénica (Fichefet et al., 2003; IPCC, 2007). También 
es posible que la variabilidad del ENSO pueda modificar el balance de agua dulce en el 
Atlántico tropical, proporcionando un mecanismo acoplado entre las bajas y las altas 
latitudes (Quinn et al., 1987; Schmittner et al., 2000; White y Cayan, 2000; IPCC, 2001; 
Dong et al., 2006). 
 

 
 

Figura 2.22: Histogramas del ruido aplicado alrededor de Groenlandia: (a) ruido 
gaussiano aleatorio de media cero y desviación estándar de 0.3 Sv y (b) señal de ruido 

positiva de media 0.25 Sv y desviación estándar de 0.18 Sv 
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Estas son las razones que motivaron este estudio, en el que se empleó la adición de 
forzamientos estocásticos con distintas características en la descarga de agua dulce que 
tiene lugar en las proximidades de Groenlandia. 
Estudios previos muestran que la fuerza del forzamiento del flujo de agua dulce debería 
estar entre 0.1 Sv y 1 Sv. El valor de 0.1 Sv es la magnitud predicha para un escenario 
de cambio climático inducido por el CO2 (4 × CO2), mientras que 1 Sv está dentro del 
rango previsto para eventos conducidos por el agua dulce liberada al producirse el 
deshielo durante la pasada era glacial y la deglaciación (Stouffer et al., 2006). 
El ruido blanco gaussiano que se añadió a la descarga de agua dulce en el mar de GIN 
tiene media cero y desviación estándar menor de 0.3 Sv. También se consideró una 
señal estocástica positiva de media 0.25 Sv y desviación estándar menor de 0.18 Sv. En 
la figura 2.22 se muestran los histogramas de ambas señales. 
Por otro lado las diferentes escalas existentes en los procesos naturales también fueron 
la motivación para realizar experimentos con distintas periodicidades en las 
fluctuaciones. Así, se considerarán fluctuaciones en la descarga de agua dulce con 
escala diaria, decadal, multidecadal, etc. 
 

 
 

Figura 2.23: Respuesta de la THC a los pulsos de agua dulce de diferente variabilidad 
alrededor de Groenlandia: (a) sin ruido, (b) el efecto de una perturbación con 

variabilidad diaria, (c) el comportamiento de la circulación con una perturbación de 
variabilidad multidecadal (40 años), y (d) el resultado utilizando un valor positivo en la 

perturbación 
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La figura 2.23 compara el comportamiento de la THC observado en el modelo ECBilt-
Clio sin considerar ninguna perturbación añadida a la descarga de agua dulce (figura 
2.23 a) y el comportamiento de la THC observado cuando diferentes forzamientos 
estocásticos son añadidos al flujo de agua dulce considerado en el mar de GIN (figura 
2.20). En la 2.23 b se puede ver el resultado tras aplicar un forzamiento de ruido blanco 
gaussiano (ecuación 2.3) con una variabilidad diaria en la entrada de agua dulce. Esto 
significa que la intensidad de la descarga cambia de una forma aleatoria cada día. Este 
forzamiento puede ser positivo, si aumenta la cantidad esperada, o negativo, si 
disminuye el flujo de agua dulce sobre el área que se está estudiando. La variabilidad 
diaria representa la variabilidad de alta frecuencia del sistema climático, que no se 
encuentra presente en la mayor parte de los sistemas climáticos. En esta misma figura 
(figura 2.23 b) también se puede observar como la variabilidad diaria distorsiona el 
comportamiento de la THC. Pero, la diferencia existente entre la escala temporal del 
forzamiento (1 día) y la escala temporal de la THC (multidecadal) evita que se 
produzcan cambios significativos en las variables, como puede ser el caso de la 
temperatura superficial. Posteriormente a la introducción de una variabilidad con escala 
diaria se procedió a introducir una variabilidad con cambios anuales, cada 10 años, 20 
años,… A modo de ejemplo en la figura 2.23 c se muestra el comportamiento de la 
THC al introducir una descarga de agua dulce perturbada por fluctuaciones de ruido 
blanco gaussiano que presentan una variabilidad de 40 años. 
También se consideró la posibilidad de que las fluctuaciones fueran siempre positivas. 
Este sería el caso de que siempre se tuvieran fluctuaciones  en la descarga de agua dulce 
por encima del valor medio, aunque no con la misma intensidad. En este caso la THC 
no tendría capacidad para recuperarse y acabaría debilitándose hasta detenerse 
completamente (figura 2.23 d). 
 

 
 

Figura 2.24: Series temporales de la media de la temperatura superficial global (ºC) en 
un período de 400 años para tres entradas distintas de agua dulce: sin ruido, con ruido 

y con una señal positiva de ruido 
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En la mayor parte de los casos mostrados en la figura 2.23 y en la mayoría de las 
simulaciones realizadas, la adición de perturbaciones estocásticas a la descarga de agua 
dulce no produce un colapso completo de la THC. Pero se puede observar un 
debilitamiento significativo. Las consecuencias de este debilitamiento no son 
insignificantes y se pueden analizar sus efectos en diferentes variables. 
En la figura 2.24 se representan las series temporales de las medias de la temperatura 
superficial global para los casos sin ruido, con ruido aleatorio y con una señal de ruido 
positiva. Analizando dicha figura se puede comprobar que las descargas positivas de 
agua dulce inducen una disminución en la temperatura superficial debido a un 
debilitamiento de la THC, aunque este debilitamiento tenga lugar durante un período 
temporal corto. La contribución continua de agua dulce consigue que se produzca un 
colapso de la THC, evitando la recuperación de la circulación y consecuentemente de la 
temperatura superficial incluso con pequeñas contribuciones de agua dulce. Todos los 
resultados muestran que el efecto en la media de la temperatura global es notable 
aunque el colapso de la THC sea reversible e incompleto. 
 

 

 

 
 
Figura 2.25: Media en la anomalía de la temperatura superficial (ºC) sobre un período 
de 400 años para dos perturbaciones diferentes en la entrada de agua dulce: (a) ruido 

gaussiano aleatorio de media cero y desviación estándar de 0.3 Sv, y (b) una señal 
positiva de ruido de media 0.25 Sv y desviación estándar de 0.18 Sv 
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El Hemisferio Norte, y especialmente el área del Atlántico Norte, es la región más 
afectada en todos los casos en los que se añadieron fluctuaciones en la descarga de agua 
dulce, tal y como se puede observar en la figura 2.25. Con el debilitamiento de la THC 
se produce una disminución del transporte de calor en dirección norte, produciendo un 
enfriamiento alrededor de Groenlandia, por encima de 4 ºC para el caso en el que sólo 
se observa un debilitamiento temporal (figura 2.25 a) y de 10 ºC para el caso en el que 
se obtiene un colapso completo (figura 2.25 b). En la figura 2.25 a se observa un 
calentamiento sobre el mar de Barents y los mares nórdicos, que tiene una amplitud 
similar al enfriamiento que se produce alrededor de Groenlandia. Este efecto puede 
estar causado por el desplazamiento hacia el norte de la convección profunda oceánica, 
obteniendo como resultado un incremento en el transporte de calor en dirección norte en 
las altas latitudes del Atlántico Norte. Además dicho efecto es amplificado por la 
retroalimentación existente entre el mar y el hielo (Stouffer et al., 2006). La entrada de 
agua dulce debilita la convección profunda en el cinturón localizado entre las latitudes 
50-70 ºN, pero en el mar de Barents y en los mares nórdicos, donde la entrada de agua 
dulce no está directamente forzada, puede proporcionar las condiciones de 
desencadenamiento del hundimiento de la masa de agua. 
La respuesta al debilitamiento de la THC en el Hemisferio Sur es prácticamente 
imperceptible y se caracteriza por un pequeño calentamiento que puede estar motivado 
por la disminución del transporte de calor hacia el norte. Es interesante que la 
temperatura disminuya en toda el área del Atlántico Norte solamente con un colapso 
completo de la THC. Si la THC solamente se debilita, las temperaturas se mantienen 
por el dominio del forzamiento radiativo. 
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Figura 2.26: Media de la anomalía de la función de corriente en m2/s en 500 hPa para 
(a) un ruido gaussiano aleatorio de media cero y desviación estándar de 0.3 Sv, y (b) 
una señal positiva de ruido con media 0.25 Sv y una desviación estándar de 0.18 Sv 

 
La figura 2.26 representa la media de la función de corriente en 500 hPa. Se puede 
observar un debilitamiento de la corriente de chorro polar tanto con el ruido blanco 
gaussiano como con la señal positiva de ruido (figuras 2.26 a y 2.26 b respectivamente). 
Este fenómeno está causado por un efecto de retroalimentación provocado por el 
debilitamiento de la THC que produce una disminución del transporte de calor hacia el 
norte.  
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Figura 2.27: Anomalía de la precipitación media en cm/año para (a) un ruido 
gaussiano aleatorio de media cero y desviación estándar de 0.3 Sv, y (b) una señal de 

ruido positiva de media 0.25 Sv y desviación estándar de 0.18 Sv 
 
Además, el debilitamiento de la THC reduce la mezcla vertical y, por lo tanto, el 
transporte vertical de calor también se reduce. Esto provoca que la atmósfera sea menos 
energética y en consecuencia el chorro polar se ve disminuido. 
Este efecto está relacionado con una disminución de la precipitación en el oeste europeo 
y en el área mediterránea como se puede observar en la figura 2.27 a y 2.27 b. Otro 
efecto observado en los mapas de precipitación es la anomalía positiva sobre el área 
ecuatorial, y anomalía negativa sobre los trópicos y subtrópicos del Atlántico Norte. 
Este comportamiento refleja cambios en la posición de la zona de convergencia 
intertropical (en adelante ITCZ, del inglés InterTropical Convergence Zone) con los 
consecuentes cambios en la precipitación de los países ecuatoriales. 
Además de los cambios que se han encontrado en las variables atmosféricas, el 
debilitamiento de la THC también tiene consecuencias significativas para variables 
oceánicas como la SST o la salinidad. 
En la figura 2.28 se pueden observar los cambios producidos sobre la SST. Un colapso 
completo de la THC provoca una disminución de la SST en toda el área ubicada 
alrededor de Groenlandia, lo que está en acuerdo con las investigaciones previas 
(Stouffer et al., 2006). El leve calentamiento observado en la parte norte del Atlántico 
Norte se produce por el calentamiento de la temperatura superficial que se observa en la 
figura 2.25. El comportamiento observado en la SST es muy similar al observado en el 
estudio del comportamiento de la temperatura superficial del aire. 
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Figura 2.28: Anomalía en la SST media (ºC) para (a) un ruido gaussiano aleatorio de 
media cero y desviación estándar de 0.3 Sv, y (b) una señal de ruido positiva de media 

0.25 Sv y desviación estándar de 0.18 Sv 
 

Otro efecto directo de la entrada de agua dulce es la disminución de la SSS sobre el área 
donde se ubica la corriente del golfo y sobre la cuenca de Groenlandia (figura 2.29). En 
el Hemisferio Sur, la SSS casi no varía, solamente se observan pequeños incrementos de 
aproximadamente unos 0.5 psu (figura 2.29).  
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Figura 2.29: Anomalía de la SSS (psu) para (a) un ruido gaussiano aleatorio de media 
cero y desviación estándar de 0.3 Sv, y (b) una señal de ruido positiva de media 0.25 Sv 

y desviación estándar de 0.18 Sv 
 
La relación existente entre la circulación oceánica y la variabilidad atmosférica lleva a 
preguntarse si los cambios en el comportamiento de la THC se reflejan en los patrones 
atmosféricos del Atlántico Norte, principalmente en el patrón NAO. Como ya se ha 
comentado en el capítulo 1, la NAO es el patrón principal de variabilidad climática en la 
región del Atlántico Norte, y tiene lugar principalmente durante el período invernal, de 
diciembre a febrero. Existen trabajos previos que han establecido una relación cercana 
entre la NAO y la THC (Delworth y Dixon, 2000; Stouffer et al., 2006). La NAO puede 
producir cambios en la intensidad de la THC a través de anomalías en el rozamiento que 
se produce entre el viento y la superficie oceánica y también por la anomalía en los 
flujos de flotabilidad relacionados con fases positivas o negativas de la NAO. Por otra 
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parte, un debilitamiento de la THC produce una disminución de la SST al norte del 
Atlántico Norte (figura 2.28) con el consecuente debilitamiento de la baja de Islandia 
que afecta al comportamiento de la NAO. En la figura 2.30 se puede observar que, tras 
un debilitamiento de la THC, aparece una anomalía positiva en la altura geopotencial de 
500 hPa localizada al sur de Islandia durante el período invernal, que es el periodo de 
mayor intensidad del patrón NAO. 
 

 

 

 
 

Figura 2.30: Anomalía de la media de altura geopotencial de 500 hPa en m2/s2 durante 
el período invernal (de diciembre a febrero) para (a) un ruido gaussiano aleatorio de 
media cero y desviación estándar de 0.3 Sv, y (b) una señal de ruido positiva de media 

0.25 Sv y desviación estándar de 0.18 Sv 
 
Esta anomalía afecta a la intensidad de la NAO tal y como se puede ver en la figura 2.31 
donde se muestran las anomalías normalizadas de la NAO de invierno obtenidas con los 
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dos experimentos, un ruido gaussiano aleatorio de media cero y desviación estándar de 
0.3 Sv y una señal positiva de ruido de media 0.25 Sv y desviación estándar de 0.18 Sv. 
La figura muestra en ambos experimentos, una intensificación del índice de la NAO 
durante los meses de diciembre, enero y febrero. 
 

 
 

Figura 2.31: Anomalía normalizada del índice de la NAO durante los meses de 
invierno (diciembre-febrero) para un ruido gaussiano aleatorio de media cero y 

desviación estándar de 0.3 Sv y para una señal positiva de ruido de media 0.25 Sv y 
desviación estándar de 0.18 Sv 

 
Los resultados obtenidos con el ECBilt-Clio en estos experimentos corroboran los 
resultados previos obtenidos con el modelo simple (Taboada y Lorenzo, 2005). La 
posibilidad de que se produzca un colapso completo de la THC es baja, pero sus 
consecuencias son de gran impacto. Además, los resultados obtenidos nos muestran que 
incluso un pequeño debilitamiento de esta circulación puede tener graves consecuencias 
en el comportamiento del clima. Por otro lado, los resultados muestran que la adición de 
la variabilidad sinóptica tanto diaria como decadal o multidecadal a través de un 
forzamiento aumenta la probabilidad de debilitamiento o colapso de la THC. 
Como se mencionó anteriormente, la relación entre la atmósfera y el océano hace que 
cambios en uno de ellos repercutan en el comportamiento del otro. En los resultados 
previos se vió la relación existente entre la NAO y la THC. En la sección 2.2 se 
analizaron los cambios en el transporte de agua dulce producidos cuando se cambia de 
condiciones tipo Niño a condiciones tipo Niña y viceversa, y como podrían afectar al 
comportamiento de la THC si alguna de esas condiciones, El Niño o La Niña, 
estuvieran presentes durante un período anómalamente largo, (Schmittner et al., 2000; 
Schmittner y Clement, 2002). En los pasados 475 años existieron 9 eventos tipo Niño 
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extremadamente fuertes, con un intervalo de unos 50 años entre ellos, y otros 40 
eventos fuertes o muy fuertes cada 9 años (Quinn et al., 1987). Partiendo de esto, se ha 
procedido a introducir la variabilidad de estos eventos anómalos introduciendo en el 
ECBilt-Clio un forzamiento estocástico con una variabilidad decadal (10 años) y otra 
multidecadal (70 años) alrededor de Groenlandia. La simulación de este experimento 
fue de 800 años, tras haber estabilizado el modelo sin ningún tipo de forzamiento 
durante 1200 años. La intensidad de la descarga de agua dulce varió de acuerdo con una 
distribución gaussiana de ruido blanco con media cero y desviación estándar de 
aproximadamente 0.16 Sv. Se tomo este valor ya que es el valor previsto para los 
eventos producidos por el deshielo que tuvo lugar en la pasada era glaciar y en la 
deglaciación (Clarke et al., 2003, Stouffer et al., 2006). Además, trabajos previos han 
establecido que la diferencia en la exportación de agua dulce hacia el Atlántico durante 
los años bajo condiciones de La Niña y El Niño es entorno a 0.1 Sv (Schmittner et al., 
2000; Schmittner y Clement, 2002). 
La figura 2.32 muestra los resultados de los diferentes forzamientos estocásticos 
aplicados a la cuenca de Groenlandia y la respuesta observada en el comportamiento de 
la THC. 
 

 
 

Figura 2.32: Comportamiento de la THC y flujo de agua dulce añadido en el mar de 
GIN para tres tipos de simulaciones (a) y (b) sin forzamiento; (c) y (d) con entrada de 

agua dulce con una variabilidad decadal; y (e) y (f) con entrada de agua dulce con una 
variabilidad multidecadal 
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Las figuras 2.32 a y b muestran la condición de equilibrio de estado antes de someterlo 
a ningún forzamiento. Las figuras 2.32 c y d muestran los resultados después de 
introducir un forzamiento con variabilidad decadal, es decir, forzamiento en el cual la 
intensidad de la descarga se altera de forma aleatoria cada 10 años. El forzamiento 
puede ser positivo, con lo que incrementa el flujo de agua dulce sobre el área de estudio, 
o negativo, disminuyendo el flujo. La variabilidad decadal representaría a la modulación 
decadal del ENSO. Las figuras 2.32 e y f muestran el comportamiento de la THC 
cuando el forzamiento está caracterizado por una variabilidad multidecadal de 
aproximadamente 70 años. Esta variabilidad puede estar relacionada con los eventos 
Niño extremadamente fuertes o con cambios en la AMO (Dong et al., 2006), que se 
explicó en sección 2.2. Sin embargo, ni la figura 2.32 c ni la 2.32 e muestran un colapso 
de la THC, aunque el debilitamiento es evidente y, como se ha visto con anterioridad, 
puede tener efectos significativos en un amplio rango de variables. 
 

 
 

Figura 2.33: Temperatura superficial media (ºC) durante los 800 años simulados con 
distinta variabilidad en la entrada de agua dulce: (a) variabilidad decadal, (b) 

variabilidad multidecadal, (c) series temporales de anomalía en la media global de la 
temperatura superficial (ºC) durante la simulación de 800 años con diferentes escalas 

temporales en la variabilidad del flujo de entrada, y (d) anomalía en la media de la 
temperatura superficial en relación a la latitud 

 
Las figuras 2.33 a y b representan las anomalías en la temperatura superficial con 
respecto al experimento de control. Estas muestran que el Hemisferio Norte, y 
específicamente el Atlántico Norte, es el más afectado por las escalas de variabilidad 
decadales y multidecadales. Con el debilitamiento de la THC, el transporte de calor 
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hacia el norte se ve reducido, produciendo un enfriamiento local en el mar de Labrador 
por debajo de 4 ºC para la variabilidad decadal (figura 2.33 a) y 9 ºC para la variabilidad 
multidecadal (figura 2.33 b). En el último caso, el enfriamiento se extiende alrededor de 
Groenlandia. Un efecto interesante que aparece en la figura 2.33 a es el calentamiento 
del mar de Groenlandia que es del mismo orden de magnitud que el enfriamiento del 
mar de Labrador tal y como se vió en los experimentos anteriores (figura 2.25). Para la 
variabilidad multidecadal, la intensidad del calentamiento es menor. La respuesta a ese 
debilitamiento de la THC en el Hemisferio Sur es insignificante, y se caracteriza por un 
pequeño grado de calentamiento. La disminución en el transporte de calor en dirección 
norte puede constituir la causa de este calentamiento en el Hemisferio Sur (Stouffer et 
al., 2006). 
La figura 2.33 c muestra las series temporales de las anomalías medias de la 
temperatura superficial global para los dos casos considerados: decadal y multidecadal. 
Las entradas de agua dulce positivas inducen a una disminución en la temperatura 
superficial, que puede atribuirse a un debilitamiento de la THC aunque este 
debilitamiento se produce para un corto período. Aunque el colapso de la THC no es 
completo, la disminución en la temperatura no es despreciable.  
 

 
 

Figura 2.34: (a) Función de corriente media (m2 s-1) durante la simulación de 800 años 
para una variabilidad de 70 años en el flujo de agua dulce. (b) Series temporales 

anómalas de la función de corriente media (m2 s-1) durante la simulación de 800 años. 
(c) Anomalía de la media de función de corriente (m2 s-1) en relación a la latitud. (d) 
Anomalía en los vientos zonales medios (m s-1) vs. latitud para el nivel de 200 hPa 
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La figura 2.33 d muestra que el área del Atlántico Norte es la más afectada por el 
debilitamiento de la THC, mientras que no se observan cambios significativos en el 
Hemisferio Sur. Sólo se presentan aquí las figuras que representan la variabilidad en el 
forzamiento estocástico con un período de 70 años, ya que, aunque los resultados 
cuantitativos de las variaciones decadales en un forzamiento son diferentes, los 
resultados cualitativos son similares. 
Los estudios en la media de la función de corriente en 500 hPa muestran que un 
debilitamiento de la THC influye en la intensidad del chorro polar. La figura 2.34 a 
muestra la anomalía de la función de corriente media cuando se aplica un forzamiento 
de variabilidad multidecadal en el mar de GIN. El debilitamiento de la función de 
corriente entre 30 y 60 ºN es evidente. La figura 2.34 b muestra la evolución temporal 
de las anomalías de la función de corriente durante los 800 años del modelo. La figura 
2.34 c confirma el debilitamiento de la corriente de chorro polar en altas latitudes. 
Finalmente, la figura 2.34 d muestra la media regional de las anomalías en los vientos 
zonales en 200 hPa representadas contra la latitud. Los valores son bajos, pero 
corroboran el comportamiento observado en el análisis de la función de corriente. Este 
fenómeno tiene que ser una consecuencia del debilitamiento de la THC, lo que produce 
una atmósfera menos energética y por lo tanto el chorro polar se ve reducido (Stouffer 
et al., 2006). Los resultados utilizando variabilidad decadal son similares aunque menos 
intensos. Incluso, las anomalías en los flujos superficiales presentan una correlación 
negativa significativa (r = -0.86) con las anomalías de la THC. Como las anomalías de 
SST y las de THC presentan una alta correlación entre ellas (r = 0.89), se puede concluir 
que las anomalías en los flujos superficiales oceánicos son un resultado de las anomalías 
de la SST causadas por variaciones de la THC (Latif et al., 2006 b). Este flujo afecta a 
la atmósfera causando una reducción de la intensidad del chorro polar. 
Analizando las tendencias de la precipitación se puede observar una disminución en la 
lluvia del oeste continental europeo, aunque la precipitación, que sigue el camino de la 
corriente del golfo, se incrementa. Los resultados son similares para las dos 
simulaciones, aunque en este trabajo solamente se presentan los resultados de la 
variabilidad multidecadal por ser más pronunciados. En la figura 2.35 a se representa la 
anomalía en la precipitación media utilizando variabilidad multidecadal como 
característica del forzamiento. Sobre Groenlandia, la precipitación aumenta en la costa 
este y disminuye en la oeste. Se observan evidentes anomalías positivas sobre el área 
ecuatorial y negativas sobre el área tropical y subtropical del Atlántico Norte, más 
pronunciadas en el caso multidecadal. Este comportamiento refleja los cambios en la 
posición de la ITCZ y los correspondientes cambios en los patrones de precipitación de 
los países ecuatoriales (Chiang et al., 2000; Biasutti et al., 2005). La figura 2.35 b 
muestra la evolución temporal de las anomalías de la precipitación para el período 
simulado. La 2.35 c, que ilustra la media temporal de las anomalías de precipitación en 
función de la latitud, muestra que la disminución de la precipitación es generalizada. La 
figura 2.35 d muestra que esos cambios en la precipitación están asociados con cambios 
en la evaporación que presenta una apreciable disminución en el Hemisferio Norte. 
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Figura 2.35: (a) Precipitación media (cm año-1) durante los 800 años simulados con 
una variabilidad de 710 años en la entrada de agua dulce (b) Series temporales de la 

anomalía de la precipitación media (cm año-1) durante los 800 años simulados (c) 
Anomalía de la precipitación media (cm año-1) vs. latitud (d) Anomalía de la 

evaporación media (cm año-1) vs. latitud 
 
Los cambios observados en la SST se muestran en la figura 2.36 a y b. Estos cambios 
son similares a los mostrados en experimentos anteriores (figura 2.28), y nuevamente 
imitan el comportamiento observado en la temperatura superficial del aire (figura 2.33). 
Así, el ligero enfriamiento en el norte del Atlántico Norte puede ser explicado debido al 
incremento en la temperatura superficial que se observa en la figura 2.33. La figura 2.36 
b indica que la evolución temporal de las SSTA se modula levemente por el 
forzamiento. Otro efecto directo de la entrada de agua dulce es la disminución de la SSS 
en la cuenca de Groenlandia (figura 2.36 c). El máximo de desalinización está 
concentrado entre los 50 y los 70 ºN, particularmente en el área del mar de Labrador y 
el estrecho de Hudson. En el Hemisferio Sur, la SSS muestra pequeñas variaciones con 
incrementos de aproximadamente unos 0.5 psu. Este cambio es similar al mostrado en la 
figura 2.29. La figura 2.36 d muestra la media global de la evolución temporal de las 
anomalías de la SSS. 
 



Capítulo 2: Influencia de la variabilidad de alta y baja frecuencia sobre la THC 

77 

 
 

Figura 2.36: (a) SST media (ºC) durante la simulación de 800 años con variabilidad en 
la entrada de agua dulce de 70 años (b) Series temporales de la anomalía de la SST 

media (ºC) durante la simulación de 800 años (c) SSS media (psu) durante la 
simulación de 800 años (d) Series temporales de la anomalía de SSS (psu) durante la 

simulación de 800 años 
 
 
2.7 DISCUSIÓN 
 
En las últimas dos décadas se han intensificado los estudios sobre el comportamiento de 
la THC. Esto se produce como consecuencia del cambio climático antropogénico que se 
está produciendo y por su posible papel en la producción de un cambio climático 
abrupto. De esta forma se podrá estudiar la probabilidad de un nuevo colapso o 
debilitamiento de la THC en un contexto de calentamiento global. 
La mayor parte de los modelos AOGCM que se utilizan en la actualidad no tienen en 
cuenta muchos procesos naturales que están por debajo de sus escalas temporales y 
espaciales (Dai et al., 2005; Williams, 2005). En este capítulo se ha destacado el papel 
de la adición de forzamientos estocásticos en los modelos climáticos para simular esos 
procesos no integrados en los modelos y que pueden tener una influencia decisiva en el 
comportamiento de la THC. 
En este estudio se ha utilizado un modelo simple y un modelo de complejidad 
intermedia, el ECBilt-Clio. Ambos modelos predicen que el comportamiento de la THC 
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se verá intensamente modificado si se añade un forzamiento estocástico en la entrada de 
agua dulce o en el flujo de sal equivalente en la región del mar de GIN. Además, 
también se ha visto que este debilitamiento se acentúa en condiciones de  calentamiento 
global. 
Con el modelo ECBilt-Clio se realizaron diversos experimentos de forzamiento sobre la 
descarga de agua dulce en el mar de GIN utilizando diferentes señales estocásticas. En 
estas señales se modificó tanto la intensidad de las mismas como su frecuencia. Se han 
empleado escalas diarias, anuales, decadales (10 años) y multidecadales (70 años). Los 
resultados obtenidos al introducir una descarga de agua dulce en el modelo con 
distribución gaussiana y con un periodo entre 10 y 70 años, característico de la 
variabilidad de eventos extremos del fenómeno ENSO, muestran que la THC no colapsa 
completamente pero se debilita significativamente produciendo efectos notorios sobre el 
clima. El debilitamiento de esta circulación produce que la temperatura superficial del 
aire disminuya, fundamentalmente en el Atlántico Norte con un máximo en latitudes 
altas que varía entre 4 y 10 ºC dependiendo de si se trata de una señal con periodo de 10 
años o 70 años, respectivamente. Se observa también un debilitamiento en la función de 
corriente en 500 hPa, lo que produce que la atmósfera en el Hemisferio Norte sea menos 
energética, y consecuentemente, la precipitación disminuya sobre Europa. Los efectos 
sobre la SST son similares a los observados para la temperatura superficial del aire, pero 
en este caso, el área afectada es principalmente el Atlántico Norte alrededor de 
Groenlandia, con un mayor efecto en las variaciones multidecadales, 70 años. De esta 
forma la SSS disminuirá alrededor de Groenlandia, fundamentalmente en el mar de 
Labrador y en el estrecho de Hudson. Resumiendo, los resultados del estudio realizado 
en este capítulo muestran que la adición de la variabilidad natural del clima no resuelta 
por los modelos climáticos actuales como una señal estocástica  es capaz de provocar un 
debilitamiento significativo de la THC con sus consecuentes efectos para el clima. 
Por ahora todos los estudios sugieren que la probabilidad de un colapso completo de la 
THC es baja, pero esto debe ser tratado con cuidado ya que la mayoría de los modelos 
actuales no reproducen la variabilidad anual, decadal o multidecadal por ser procesos 
que se encuentra por debajo de sus escalas de resolución. Estas deficiencias pueden 
ocultar la verdadera dinámica del sistema climático. La imagen que surge en el IPCC 
(IPCC, 2007) es que el escenario más probable para la THC es un debilitamiento de la 
misma durante el siglo XXI como consecuencia del calentamiento global. La adición de 
procesos no simulados todavía por los modelos a través de ruido hace que este 
debilitamiento pueda ser mayor de lo esperado o que incluso la posibilidad de un 
colapso completo de la THC no sea tan lejana. 
Los resultados obtenidos en este capítulo corroboran la importancia de considerar un 
cierto nivel de ruido que mejore la representación de los modelos climáticos y la 
compresión de muchos procesos no lineales del sistema climático incluyendo las 
transiciones entre diferentes regimenes (García-Ojalvo y Sancho, 1999; Pérez-Muñuzuri 
el al., 2003; Lorenzo el al., 2003; Buiza et al., 1999; Zavala-Garay et al., 2003; Piani et 
al., 2004; Lin y Neelin, 2002; Scott, 2003; Berloff, 2005). 
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La SST y su influencia sobre el clima  
 
 
 
3.1 LA SST  
 
Como se explicó en el capítulo 1, el océano es uno de los motores principales en la 
regulación climática. Calentado por los rayos solares, es el principal almacén de energía 
terrestre, liberándola lentamente. La temperatura de las masas de agua está determinada 
por tres flujos de calor: el flujo debido al intercambio de calor entre la atmósfera y el 
océano; el flujo debido al calor transferido por advección y difusión turbulenta y el flujo 
apenas perceptible debido al intercambio de calor en las aguas profundas. 
La SST es una variable clave en el control y predicción del clima y está influida por 
diversos parámetros climáticos, meteorológicos, hidrodinámicos y topográficos. Es una 
de las variables más utilizadas en la investigación de la interacción atmósfera-océano, 
siendo el principal indicador de la interacción dinámica entre estos dos sistemas. (Toba, 
2003). También se puede emplear para el estudio del acoplamiento entre los procesos 
físicos oceánicos y los biológicos, dotándola de capacidad predictiva para las zonas de 
pesca de una determinada región (Bisagni et al., 2001). 
La toma de datos de la SST es compleja debido a la vasta área oceánica que cubre la 
superficie terrestre. No obstante, a lo largo de los tiempos, la monitorización de esta 
variable ha ido mejorando de forma casi exponencial. Actualmente, el principal medio 
para su obtención son los radiómetros colocados sobre los satélites. Pero también 
existen observaciones realizadas por barcos y boyas marinas equipadas con equipos 
especializados de sondeo hidrológico, como puede ser los CTD (Conductivity 
Temperature Depth), que presenta errores muy bajos a la hora de medir la temperatura. 
Estos errores están entre 0.1 y 0.01 °C. De este modo se ha ganado tanto en precisión 
como en cobertura ya que, gracias a los datos satelitales, casi toda la superficie oceánica 
se encuentra cubierta al 100 %. Las series de datos pueden verse afectadas por la 
evolución en las técnicas de medición y la mejora de la instrumentación, con lo que se 
realizan correcciones continuamente con la intención de mejorarlas. En las últimas 
décadas, se han creado varias series de datos de SST aportando a la comunidad 
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científica series temporales bastante extensas en el tiempo y con buena precisión. Entre 
ellas se encuentran la “NOAA Extended Reconstructed Sea Surface Temperature 
(ERSST)” y la “The Met Office Hadley Centre's sea ice and sea surface temperature 
data set (HadISST)”, ambas con datos desde mediados del siglo XIX (Rayner et al, 
2003; Smith y Reynolds, 2003 y 2004). 
Hay numerosos estudios que demuestran que la aparición de anomalías en determinadas 
variables atmosféricas, como puede ser la precipitación, suelen estar asociadas con 
anomalías en la SST de ciertas regiones, con escalas temporales mensuales o 
estacionales. Esto convierte a la SST en una herramienta predictiva de cierta utilidad 
(Barnston, 1994). Trabajos previos han demostrado la influencia de los cambios de la 
SST del Pacífico sobre las anomalías de SLP y la variabilidad de la precipitación 
(Rowell, 1998), o la influencia de la SST del Mediterráneo occidental sobre la 
precipitación mensual en el levante español (Barbero Francisco et al., 2004). Otros 
estudios han analizado la influencia de los patrones globales de SST en temperaturas, 
circulaciones atmosféricas anómalas y precipitaciones continentales (Barnston y Smith, 
1996; Cassou et al., 2007; Rodwell et al., 1999; Drévillon et al., 2001). En concreto, la 
SST del Atlántico Norte ha sido relacionada con la presión, temperatura y precipitación 
europeas (Colman y Davey, 1999; Rodwell y Folland 2002 y 2003) y con la 
precipitación en diferentes regiones europeas como en Sardinia, Italia (Delitala et al., 
2000), en el suroeste de Inglaterra (Phillips y McGregor, 2002), en Islandia (Phillips y 
Thorpe, 2006) o en la Península Ibérica y norte de África (Rodríguez-Fonseca et al., 
2006). 
La predicción meteorológica en el continente Europeo es difícil de realizar. Esto es 
debido a que está ubicado en latitudes medias donde no existe un forzamiento en el que 
el acoplamiento atmósfera-océano se produzca de forma clara, como puede ser el caso 
del ENSO en regiones del Pacífico. Esto hace que la identificación de las conexiones 
atmósfera-océano para la región europea sea compleja, y que la previsión estacional 
para esta región requiera un mayor estudio. Es sabido que el Atlántico Norte influye en 
el clima Europeo a través del patrón NAO (Hurrell, 1996; Rodwell et al., 1999). Otros 
estudios han observado la influencia del fenómeno ENSO en determinadas áreas de 
Europa y también en el área Mediterránea (Rodó, 1997; Abeledo, 1998; van 
Oldenbourgh et al., 2000; Knippertz et al., 2003; Mariotti et al., 2005; Pozo-Vázquez et 
al., 2005; Brönnimann, 2007; Brönnimann et al., 2007). Incluso hay estudios que 
demuestran que las anomalías de SST en el océano Índico modifican el monzón de 
verano afectando a todo el Hemisferio Norte (Rodwell y Hoskins, 1996; Hoerling et al., 
2004; Black y Sutton, 2007). 
En base a estos trabajos previos, el objetivo de este estudio será analizar la habilidad de 
la SST global para llevar a cabo una predicción estacional en el noroeste de la Península 
Ibérica. 
 
 
3.2 DESCRIPCIÓN DEL ÁREA DE ESTUDIO 
 
El área sobre la que se estudiará el efecto de la SST está centrada en el noroeste de la 
Península Ibérica, más concretamente sobre Galicia (figura 3.1). Se extiende desde los 
42 a los 44 ºN y de 6.5 a 9 ºO y está rodeada por el océano Atlántico y el mar 
Cantábrico en el 50 % de su extensión. Las montañas más altas están ubicadas en la 
parte que linda con el resto de la Península Ibérica, aunque no suelen exceder los 2000 
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m de altitud. Existe una baja cadena montañosa que actúa como borde natural entre 
Galicia y Portugal. 
 

 
 

Figura 3.1: Situación geográfica de la zona de estudio 
 
Su extensión es de unos treinta mil kilómetros cuadrados. Es una región que presenta 
unas características meteorológicas peculiares y diferenciadas, de abundantes lluvias y 
temperaturas suaves. Climatológicamente hablando, la intensidad de la precipitación 
invernal está influenciada por la orografía debido a que los frentes llegan a esta región 
desde el Atlántico y se ven afectados por la presencia de montañas (la dorsal gallega) 
cerca del área de costa. Estas montañas actúan como barrera dificultando el paso de los 
frentes hacia las regiones interiores. En general, las regiones de costa y sus áreas 
adyacentes están caracterizadas por un clima marítimo con veranos suaves e inviernos 
lluviosos. Por otro lado, la parte interior de la región está caracterizada por un clima 
continental con veranos cálidos e inviernos fríos (Martínez Cortizas y Pérez Alberti, 
2000). 
Realizando un análisis de la precipitación se puede observar que el período lluvioso se 
ubica entre los meses de octubre y marzo, con un máximo en invierno (noviembre, 
diciembre, enero y febrero) y un mínimo en verano (junio, julio y agosto) (figura 3.2). 
La circulación atmosférica que tiene lugar sobre esta área, al igual que sobre todas las 
áreas ubicadas en las latitudes medias del Atlántico Norte, está gobernada por dos 
centros principales de actividad. El primero de estos centros corresponde a una región 
anticiclónica al sur de 40 ºN centrada sobre las Azores y que recibe el nombre de 
Anticiclón de las Azores. La segunda de ellas es un área de bajas presiones localizada 
cerca de Islandia sobre los 60 ºN, y que recibe el nombre de Baja de Islandia. En 
verano, el anticiclón de las Azores se mueve hacia el norte. Se desarrolla una baja 
térmica sobre la Península Ibérica entre abril y septiembre que, junto al anticiclón de las 
Azores, da lugar a vientos costeros en dirección ecuatorial (Gomez-Gesteira et al., 
2006).  
En invierno, la diferencia entre las aguas cálidas del Golfo de México y las frías del mar 
de Labrador dan lugar a un frente en superficie que recibe el nombre de frente polar. 
Esta diferencia en la temperatura aumenta la formación de depresiones pronunciadas 
sobre el océano. Una situación típica de invierno consiste en la presencia de un 
anticiclón sobre el continente y una baja presión sobre el Atlántico, lo que ocasiona 
vientos del suroeste en la costa oeste de la región. Sin embargo, la costa norte se ve 
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menos afectada con esta situación debido a la presencia de las masas continentales que 
desvían los vientos. 
 

 
 
Figura 3.2: Año hidrológico de la región bajo estudio para el periodo 1951-2006. En el 

eje Y se representa la precipitación en mm mes-1 
 

 
 
Figura 3.3: Año hidrológico del río Miño para el periodo 1971-2008. En el eje de las Y 

se representa la descarga hídrica en hm3 mes-1 



Capítulo 3: La SST y su influencia sobre el clima 

83 

Existen más de 20 ríos en Galicia, con una descarga hídrica media de 4 m3s-1. De todos 
ellos el Miño, y su principal tributario que es el Sil, constituye la mayor fuente de agua 
dulce de la región, con una cuenca de 17,081 km2 y una descarga hídrica de unos 13 
km3 año– 1. Además, actúa como frontera natural entre España y Portugal en sus últimos 
75 km. Este río es especialmente importante en términos de la descarga hídrica si lo 
comparamos con la vastedad de la cuenca. La relación entre la descarga hídrica y la 
cuenca (en hm3 año–1 km–2) es 0.75 para el río Miño (www.ospar.org). De esta forma, 
mientras Galicia representa sólo el 6 % del área de España, obtiene el 20 % de la 
energía hidroeléctrica, pero presenta una variabilidad interanual considerable: 6332 ± 
720 GWh durante el período 1999–2004 de acuerdo con los datos de la Red Eléctrica de 
España (www.ree.es). Si tenemos en cuenta la comisión de OSPAR (www.ospar.org), el 
río Miño está caracterizado por una variabilidad interanual en descarga hídrica que está 
cercana al 40 %. Este nivel de variabilidad es muy alto y puede tener efectos dramáticos 
para la producción energética (figura 3.3). Así que las mejoras en la predicción de la 
precipitación en esta región pueden mitigar parcialmente el daño que se pueda provocar 
(deCastro et al., 2006). De este modo, un estudio sobre la predicción mensual o 
estacional en esta área, basado en las SSTA, podría mejorar la productividad eléctrica y 
evitar la escasez de agua en el verano. 
 
3.2.1 Influencia de los patrones de circulación 
 
Estudios previos, han encontrado que las relaciones entre los patrones de circulación 
mencionados en el capítulo 1 y la variabilidad climática de Galicia no se puede explicar 
por la influencia de un único patrón atmosférico (deCastro et al., 2006; Lorenzo y 
Taboada, 2005). Estos trabajos demuestran que, para poder explicar la variabilidad de 
determinadas variables como pueden ser la precipitación o la temperatura, es necesario 
tener en cuenta la influencia de varios de estos patrones. Esto es así debido a la 
localización de la Península Ibérica. Además, la fuerza de la correlación entre los modos 
atmosféricos y el flujo de corriente sobre la Península Ibérica no es estacionaria (Trigo 
et al., 2004; deCastro et al., 2006). 
En el caso particular de la precipitación de invierno (diciembre, enero y febrero, en 
adelante DEF) se ha observado que los patrones que más afectan a Galicia son: NAO, 
SCA, EA/WR y EA. En la tabla 3.1, tomada del trabajo de Lorenzo y Taboada, 2005, se 
expresa la media y la desviación de los coeficientes de correlación entre la lluvia y los 
patrones atmosféricos en los meses de diciembre, enero y febrero. 
 

Patrón Media Dispersión
NAO -0.52 ± 0.02 0.16 
SCA 0.41 ± 0.01 0.09 

EA/WR -0.39 ± 0.01 0.10 
EA 0.30 ± 0.02 0.11 

 
Tabla 3.1: Coeficientes de correlación entre la precipitación en invierno y los índices 

de los patrones (Lorenzo y Taboada, 2005) 
 
El índice NAO es el más influyente de todos. Galicia es una zona de paso de frentes 
fríos. Estos frentes están asociados a las borrascas que atraviesan el Atlántico Norte. El 
camino que éstos sigan depende del estado de la NAO en invierno, que hará que los 
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frentes pasen de una forma fácil o por el contrario que tengan dificultades para atravesar 
el territorio. 
Los dipolos de acción del patrón EA están colocados al suroeste de los de la NAO. Esto 
provoca que exista un área próxima a esta latitud donde la influencia pasará de tener una 
correlación positiva a tenerla negativa. Así, el EA tendrá una influencia bastante 
importante sobre el régimen de lluvias. Si estamos en la fase positiva del EA los 
anticiclones subtropicales y las borrascas del Atlántico Norte serán muy fuertes. La 
parte norte del dipolo del EA estará dominado por bajas presiones y Galicia será 
alcanzada por más frentes fríos en invierno. 
Si por el contrario tenemos una fase positiva del SCA la presión será negativa sobre la 
Península Ibérica y las tormentas se aproximarán a Galicia aunque EA y NAO no estén 
a favor. 
Si lo que tenemos es una fase positiva del EA/WR existirán altas presiones sobre 
Europa al norte de la Península Ibérica que impedirán que la corriente en chorro se 
aproxime a Galicia. Esto hace que la lluvia sea mayor en Escandinavia y las Canarias, y 
en la Península Ibérica no llueva, es decir, pasa al norte y al sur del centro de altas 
presiones. Esto significa una correlación negativa con las lluvias de invierno en Galicia. 
Existe un trabajo previo (Taboada et al., 2008) en el que se estudió la influencia de los 
diferentes índices sobre la precipitación gallega. En este caso, las estaciones 
meteorológicas consideradas fueron muy diversas y se agruparon según la longitud de 
los datos, utilizando correlaciones lineales entre los diferentes índices y la precipitación 
y distinguiendo entre invierno, primavera, verano y otoño. En la tabla 3.2 se muestran 
los resultados que se obtuvieron en este trabajo para dos estaciones representativas 
cuyos datos de precipitación no comienzan más tarde de 1960. 
 

Vigo (Peinador) 
 NAO EA EA/WR SCA 

Invierno -0,45** 0,42** -0,51** 0,46** 
Primavera -0,30** 0,17 0,08 0,13 

Verano -0,18 0,02 0,17 0,10 
Otoño -0,22* 0,23* 0,04 0,66** 

 
 

A Coruña - Completa 
 NAO EA EA/WR SCA 

Invierno -0,36** 0,39** -0,52** 0,36** 
Primavera -0,36** 0,15 0,16 0,20 

Verano -0,35** 0,03 0,05 0,11 
Otoño -0,24* 0,35** -0,09 0,66** 

 
Tabla 3.2: Correlaciones de los diferentes patrones de teleconexión con la 

precipitación de dos puntos de la geografía gallega para las cuatro estaciones del año. 
Los niveles de significancia vienen determinados por *:P < 0,05; **:P < 0,01. Esta 

tabla fue extraída del trabajo de Taboada et al., 2008 
 
Se destaca la correlación entre la precipitación de otoño y SCA y la de invierno con 
NAO, aunque este patrón no explica la mayor parte de la variabilidad, ya que dicha 
correlación disminuye a medida que nos movemos hacia el sur de Galicia. En el tercio 
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norte presenta más importancia EA/WR. Para primavera, las correlaciones son 
significativas pero no muy altas lo que hace que expliquen una parte pequeña de la 
variabilidad interanual. Esto se ve realzado en el verano donde las correlaciones no son 
estadísticamente significativas. 
Estos cambios de correlación con la ubicación geográfica sobre Galicia se muestran en 
la figura 3.4, tomada del trabajo de Taboada et al., 2008. Se aprecian claramente la 
variabilidad espacial para el caso de NAO y EA/WR. NAO presenta correlaciones más 
altas cuanto más al sur y EA/WR tiene un patrón inverso al de NAO. 
 

 
 

Figura 3.4: Correlación de los diferentes patrones con la precipitación de invierno en 
función de la posición de las estaciones meteorológicas y para los distintos índices. Los 
asteriscos significan que las correlaciones tienen una significancia por debajo del 95 % 

(Taboada et al., 2008) 
 
Sin embargo, esta influencia de los índices también se observa sobre otras variables 
como puede ser la temperatura. En el trabajo de Taboada et al., 2008 se repitió el 
método de la precipitación con esta nueva variable. Las estaciones meteorológicas no 
son exactamente las mismas y no se observan variaciones muy significativas de las 
influencias de los diferentes índices de teleconexión en función de la posición de las 
estaciones. Las correlaciones entre los patrones de teleconexión y las temperaturas para 
las cuatro estaciones del año y dos estaciones meteorológicas representativas se pueden 
ver en la tabla 3.3. 
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Vigo (Peinador) 

 NAO EA EA/WR SCA 
Invierno 0,15 0,70** 0,10 -0,24* 

Primavera 0,17 0,15 0,16 -0,57** 
Verano 0,04 0,13 -0,37** -0,46** 
Otoño -0,08 0,20 0,16 -0,61** 

 
 

A Coruña - Completa 
 NAO EA EA/WR SCA 

Invierno 0,25* 0,73** 0,08 -0,24* 
Primavera 0,12 0,29* 0,26* -0,50** 

Verano 0,03 0,15 -0,27* -0,33** 
Otoño -0,31* 0,35** 0,08 -0,51** 

 
Tabla 3.3: Correlaciones de los patrones de teleconexión con la temperatura en dos 

puntos de la geografía gallega para las cuatro estaciones del año (extraído del trabajo 
de Taboada et al., 2008) 

 
Las correlaciones más altas se producen en invierno con EA y en primavera y otoño con 
SCA. En el verano existe una correlación con SCA aunque no es tan alta como en los 
casos anteriores. Y lo mismo sucede con NAO en invierno y otoño en la zona norte de 
Galicia. EA/WR presenta valores bajos de correlación, pero en verano son 
significativos, mientras que EA también presenta correlaciones significativas en otoño 
en la zona norte. 
 
 
3.3 DATOS 
 
3.3.1 SST 
 
Los datos de SST se tomaron de la página web de NOAA/OAR/ESRL PSD, Boulder, 
Colorado, EEUU (http://www.cdc.noaa.gov/). Se publican nuevas versiones a medida 
que se realizan mejoras en la base de datos. A lo largo del trabajo se utilizaron dos de 
ellas debido a que llevaron a cabo una actualización de la misma. Se comprobó que los 
resultados obtenidos con la versión antigua (versión 2) fuesen los mismos que con la 
versión nueva (versión 3). 
Esta base de datos (ERSST) es una reconstrucción de la SST basada en los datos del 
ICOADS (International Comprehensive Ocean-Atmosphere Data Set) y corregida con 
métodos estadísticos que permiten la reconstrucción estable en regiones donde los datos 
son escasos. Los datos de la ERSST son mensuales y empiezan en enero de 1854 pero, 
debido a la escasez de datos en el principio de la serie, la señal está fuertemente 
amortiguada antes de 1880. A medida que avanzamos en el tiempo la señal se hace más 
consistente y fiable. La media mensual se localiza en una celda de 2º x 2º. En este 
trabajo se tomarán los datos de SST entre enero de 1951 hasta diciembre del 2006. 
En un primer estudio se consideró la SST global. Posteriormente se particularizó el 
análisis sobre la región del Atlántico Norte [0-70 ºN], [100 ºO-20 ºE] (figura 3.5). 
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Figura 3.5: Región del Atlántico Norte [0-70 ºN], [100 ºO-20 ºE] 

 
3.3.2 Precipitación 
 
Los datos de precipitación utilizados en este trabajo pertenecen a dos bases de datos: la 
de la Agencia Estatal de Meteorología (AEMET) y la de Consellería de Medio 
Ambiente, Territorio e Infraestructuras de la Xunta de Galicia. Estos datos han pasado 
un control de calidad, que consiste en sustituciones en el caso de baja calidad de los 
datos, datos perdidos, etc. Es un procedimiento similar al que utiliza el NCDC (National 
Climate Data Center de la NOAA) con su base de datos del GHCN (Global Historical 
Climate Network) (Peterson et al., 1998). Con este control de calidad de las series de 
datos de precipitación solo el 1 % de los datos se pierden y existe una correlación del 
90% con las estaciones vecinas. 
De todas las estaciones meteorológicas disponibles se escogieron aquellas que tenían las 
series temporales más largas. En la primera parte del estudio elegimos cinco estaciones 
meteorológicas cuyas características geográficas se pueden ver en la Tabla 3.4 o en la 
figura 3.6. Se ha trabajado con el periodo de años comprendido entre 1951 y el 2006. 
 

 
Estación Altitud (m) Latitud Longitud 

1 A Coruña 58 43º22’ -8º25’ 
2 Santiago 367 42º53’ -8º25’ 
3 Salcedo 40 42º24’ -8º38’ 
4 Ponteareas 50 42º10’ -8º29’ 
5 Vigo-Peinador 264 42º14’ -8º38’ 

 
Tabla 3.4: Estaciones usadas para precipitación  

 
 



Capítulo 3: La SST y su influencia sobre el clima 

88 

 
 

Figura 3.6: Distribución geográfica de las estaciones utilizadas en la tabla 3.4 
 
Además de los datos pertenecientes a las diferentes estaciones meteorológicas 
mencionadas, también se utilizaron los datos de precipitación del Global Precipitation 
Climatology Project (GPCP) del Global Energy and Water Cycle Experiment 
(GEWEX) en el área [35-65 ºN], [35 ºO-30 ºE] entre diciembre de 1979 y diciembre del 
2004 (http://lwf.ncdc.noaa.gov/oa/wmo/wdcamet-ncdc.html/). Esta base de datos tiene 
medias mensuales de precipitación en una celda de dimensiones latitud-longitud de 
2.5°× 2.5°. 
 
3.3.3 Temperatura 
 
De las mismas bases de datos mencionadas para los datos de precipitación se obtuvieron 
las series mensuales de temperatura que, al igual que los primeros, pasaron un control 
de calidad similar. En este caso tan solo se consideraron dos estaciones (tabla 3.5). El 
periodo de datos considerado va de 1951 al 2006. 
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Estación Altitud (m) Latitud Longitud 
1 A Coruña 58 43º22’ -8º25’ 
2 Vigo-Peinador 264 42º14’ -8º38’ 

 
Tabla 3.5: Estaciones usadas para temperatura  

 
3.3.4 Índices de teleconexión 
 
Los índices de los patrones de teleconexión se tomaron del Climate Prediction Center de 
la NOAA (http://www.cpc.noaa.gov/data/teledoc/nao.shtm) y cubren el período entre 
1950 y el 2006. Para identificar los patrones de teleconexión del Hemisferio Norte 
utilizan un RPCA (Barnston y Livezey, 1987). Este procedimiento aísla los patrones de 
teleconexión primarios en todos los meses, y permite construir sus series temporales. La 
NOAA realizó una actualización en su base de datos en junio del 2005. Tras esta 
actualización los patrones de teleconexión sobre el Atlántico Norte, que se usarán en el 
presente estudio (NAO, EA, EA/WR y SCA), se encuentran presentes en todos los 
meses y son independientes unos de otros. 
Los distintos índices de El Niño que se utilizaron a lo largo del estudio fueron obtenidos 
del Climate Prediction Center de la NOAA (http://www.cpc.noaa.gov/data/indices/). 
Para visualizar el fenómeno de El Niño se consideraron aquellos índices que hacen 
referencia directa a la SST de la región del Pacífico ecuatorial: Niño 1+2, Niño 3, Niño 
3.4 y Niño 4. 
En particular nos quedamos con los índices Niño 1+2, Niño 3 el primero se calcula 
sobre la zona 0-10 ºS, 90 ºO-80 ºO y el segundo sobre la zona 5 ºN-5 ºS, 150 ºO-90 ºO. 
El valor de la Oscilación decadal del Pacífico (en adelante PDO, del inglés Pacific 
Decadal Oscillation) se obtuvo de la página web http://jisao.washington.edu/pdo. El 
índice de la PDO refleja el patrón espacial de temperaturas del Pacífico Norte. Cuando 
es positiva existe agua fría en el Pacífico central y en el Pacífico oeste, y aguas cálidas 
en el Pacífico este. Si su signo es negativo las temperaturas se invierten. 
 
3.3.5 Presión a nivel del mar, viento zonal y función de corriente 
 
Los datos de SLP considerados en este estudio pertenecen al reanálisis del National 
Center for Atmospheric Research (NCAR). Estos datos poseen una resolución de 2.5º × 
2.5º de latitud-longitud, Se ha considerado el periodo entre 1951 y 2006 en escala 
mensual. (http://www.cdc.noaa.gov/cdc/data.ncep.reanalysis.html). 
Los datos de viento zonal y función de corriente en los niveles de 200 y 925 hPa han 
sido tomados también del reanálisis del NCAR al igual que los datos de SLP. El periodo 
considerado para el estudio va de 1951 a 2006 y la resolución es de 2.5 º × 2.5º. Se 
bajaron los datos mensuales pero con ellos se calcularon las medias trimestrales que se 
utilizan en los estudios posteriores. 
 
 
3.4 MÉTODOS 
 
3.4.1. Tratamiento de las series de datos 
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Para los datos de precipitación se consideró la media mensual de las estaciones 
meteorológicas descritas en la tabla 3.4 en un primer estudio. Esta consideración se hizo 
tras comprobar que existe una alta correlación entre los datos de precipitación de las 
diferentes estaciones. También se observó que dichos datos muestran una fuerte 
correlación con la precipitación del suroeste europeo. Para ello se correlacionaron los 
datos de la media de precipitación con los datos de precipitación del GPCP del GEWEX 
para el área [35-65 ºN], [35 ºO - 30 ºE] entre diciembre de 1979 y diciembre del 2004. 
La figura 3.7 muestra la gran correlación que existe entre los datos de precipitación del 
noroeste de la Península Ibérica (en adelante NWIP, del inglés NorthWest Iberian 
Peninsula) y el resto del suroeste Europeo, lo que permitirá extender los resultados 
encontrados para el NWIP al suroeste Europeo. 
 
 

 
 

Figura 3.7: Correlación entre los datos de precipitación mensual representativos del 
NWIP y los datos de precipitación mensual del área [35-65 ºN], [35 ºO - 30 ºE] 

obtenidos del GPCP para el período diciembre 1979 - diciembre 2004 
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Utilizando como base los trabajos previos de Phillips y McGregor, 2001; Phillips y 
McGregor, 2002, se definió un índice de anomalía de precipitación para el periodo entre 
1951 y 2006 que recibe el nombre de NWIPR (del inglés NorthWest Iberian Peninsula 
Rainfall). Este índice nos da una primera aproximación de las variaciones que tendrá la 
precipitación en el área de estudio (Lorenzo et al., 2009 b). Es adimensional y se define 
como: 
 

( )∑=
N

XXNWIPR
1

100   (ecuación 3.1) 

 
donde: 
 

• X es la anomalía de lluvia mensual (o estacional) en una estación en mm 
• X  es la media anual de lluvia de la estación en mm 
• N es el número de estaciones 

 
Para el estudio estacional, los meses se agruparon de acuerdo a las estaciones 
climatológicas estándar en la región: 
 

• Invierno: Enero, febrero y marzo 
• Primavera: Abril, mayo y junio 
• Verano: Julio, agosto y septiembre 
• Otoño: Octubre, noviembre y diciembre 

 
Se calcularon las anomalías de temperatura superficial de mar SSTAij para el período 
considerado como: 
 

_____

ijijij SSTSSTSSTA −=   (ecuación 3.2) 
 
donde los índices i y j hacen referencia al mes (o estación) y al punto particular de 
medida, respectivamente. Esto son las anomalías de SST que representan su separación 
con respecto al valor medio durante un cierto periodo de referencia. El uso de la 
variable anomalía en lugar de la variable directa permite comparar meses (o estaciones, 
dependiendo del caso bajo estudio) cuyo valor medio es muy diferente entre sí. Así, por 
ejemplo, un enero especialmente cálido será siempre más frío que un agosto 
especialmente frío, por lo que si se considera la anomalía de todos los meses que 
componen un año podrá verse que habrá meses que han estado por encima o debajo de 
la media, independientemente de que un mes sea de verano o invierno. 
 
3.4.2. Coeficiente de correlación 
 
Para el análisis de las relaciones entre índices de teleconexión y variables atmosféricas 
(temperatura y precipitación) o entre estas últimas y la SST, se utilizó el coeficiente de 
correlación de Pearson, o también llamado coeficiente de correlación lineal del 
producto-momento. Este índice mide la relación lineal que puede existir entre dos 
variables cuantitativas. Se puede definir como el cociente entre la covarianza de las dos 
variables utilizadas y el producto de sus desviaciones estándar. La covarianza es la 
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varianza pero aplicada a dos dimensiones. Lo importante de la covarianza es su signo, 
ya que si es positivo indica que las dos dimensiones consideradas aumentan (o 
disminuyen) juntas. Si por el contrario el signo es negativo implica que mientras una 
aumenta la otra disminuye y viceversa. Por el contrario, si la covarianza es 0 indica que 
las dos dimensiones son independientes una de la otra. Aunque el coeficiente de 
Pearson no es ni el método más robusto ni el más resistente se utiliza mucho debido a 
que su forma de aplicación se adapta bien a la manipulación matemática y está cercano 
a los análisis de regresión y a las distribuciones gaussianas (Wilks, 2006). 
Antes de aplicar el análisis de correlación se extrae la tendencia lineal y se normaliza 
cada una de las series de datos con la correspondiente desviación estándar. Este proceso 
es especialmente importante para aquellas variables que han tenido una tendencia clara 
de aumento en los últimos años, como sucede con la temperatura. 
Para calcular el coeficiente de significancia de las correlaciones encontradas en el 
análisis se aplicó el Test de Student. Este test se utiliza para comparar dos grupos 
independientes de observaciones con respecto a una variable numérica. Teniendo dos 
variables aleatorias gaussianas con una misma varianza, permite saber si tienen medias 
diferentes. En el estudio realizado se requirió que el coeficiente de significancia fuera 
mayor o igual al 95 %. 
Al correlacionar dos números aleatorios se puede obtener una correlación 
estadísticamente significativa. Para evitar esto se aplicó un test de significancia de 
campo considerando que la celda espacial es finita e interdependiente. Que la celda sea 
finita significa que tiene unas dimensiones dadas de latitud por longitud. Que sea 
interdependiente significa que el valor que la variable tenga en una celda determinada 
depende de las celdas adyacentes a la misma. Siguiendo el trabajo de Philips y 
McGregor (2002), como la celda tiene una determinada dimensión y es finita, esta 
dimensión se calcula asumiendo que al calcular el coeficiente de correlación para 
cualquier celda cuadrada hay dos posibles salidas: 
 

• Salida a: El coeficiente es significativo con un nivel de confianza del 95 % 
• Salida b: El coeficiente no es significativo al 95 % 

 
Se tomó este alto nivel de significancia para evitar las correlaciones aleatorias que 
puedan aparecer en los cálculos posteriores. Este proceso se repite n veces, siendo n el 
número de celdas cuadradas que tiene la matriz de datos. 
Un proceso que tiene dos salidas (a + b) y es repetido n veces tiene una distribución 
binomial de probabilidad. Esta distribución es una de las distribuciones paramétricas 
más simples. Pertenece a las situaciones en las cuales, en algún número de ocasiones, 
sucederán uno u otro de los eventos mutuamente exclusivos y colectivamente 
exhaustivos. Mutuamente exclusivos significa que no puede ocurrir más de un evento, 
colectivamente exhaustivos significa que al menos uno de ellos debe ocurrir. 
Clásicamente, a estos dos eventos de la binomial se les ha llamado éxito y fracaso, a los 
cuales se le asigna 1 y 0 respectivamente. Si n es el número de eventos, se puede usar la 
distribución binomial para calcular las probabilidades de los (n+1) valores posibles de la 
variable de interés, si se cumple que la probabilidad de que el evento ocurra no cambia 
de evento en evento, y si los resultados de cada uno de los n eventos son independientes 
entre sí. El ejemplo más claro de una distribución binomial es el de tirar una moneda al 
aire y que salga cara o cruz (Wilks, 2006). La expansión binomial de (a + b)n puede ser 
utilizada para determinar el número de celdas cuadradas que deberían tener 
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correlaciones estadísticamente significativas, con un nivel de confianza del 95 % de un 
total de n, de tal forma que la probabilidad de que un resultado ocurra por azar va a ser 
menor que 0.05 (Livezey y Chen, 1983). 
Para el análisis mensual, restringido al Atlántico Norte, se utilizaron 1471 test 
independientes, así el porcentaje mínimo de celdas cuadradas que deben tener 
correlaciones estadísticamente significativas al 95 % está en el orden del 5 %, siguiendo 
el diagrama de Livezey y Chen (1983). En el análisis con la SST global el número de 
celdas será de 11074, en lugar de las 1471, para que se cumpla el mismo criterio 
impuesto aquí. 
Sin embargo, el valor de la SST de una celda cuadrada no es independiente del valor de 
la SST que tienen las celdas cuadradas colindantes. De este modo, el límite de 5% es 
muy bajo y se debe aplicar un test más restrictivo. El método de Monte Carlo es un 
método probabilístico que utiliza simulaciones sucesivas de números aleatorios para 
analizar las distribuciones estadísticas de las variables consideradas. Resulta un método 
válido cuando es difícil estimar el número de test que son completamente 
independientes. Es un procedimiento que se realiza de forma repetitiva con diferentes 
entradas aleatorias, obteniendo diferentes salidas estadísticas de los campos 
considerados. A la hora de aplicarlo hay que tener en cuenta algunas consideraciones. 
La componente aleatoria debe introducirse de tal manera que conserve la 
interdependencia ya que son los efectos de esta los que se desean analizar. Además, el 
número de simulaciones debe ser lo suficientemente amplio como para estimar 
apropiadamente la distribución de probabilidad. Así, las simulaciones de Monte Carlo 
(Livezey y Chen, 1983; Wilks, 1995) se utilizan en test de significancia de campo en los 
cuales la matriz está espacialmente correlacionada y por lo tanto usaremos este tipo de 
simulaciones con los datos de SST de dos meses: agosto y diciembre. Se eligieron estos 
meses por ser los más extremos en el régimen de lluvias de la región: agosto es el que 
presenta menor precipitación y diciembre es el que presenta mayor precipitación (figura 
3.2). La tabla 3.6 muestra el régimen de lluvias del área de estudio en términos de la 
media, la desviación estándar y los coeficientes de variación (CV): 
 

( ) ><×= iii RRCV σ100    (ecuación 3.3) 
 
donde R es la lluvia, i hace referencia al mes y <R> y σ(R) son el valor medio y la 
desviación estándar. CV es un número adimensional y sus rangos van de 56 % en enero 
a 87 % en julio, con una tendencia a ser mayor en la estación seca. 
 
 

Mes Media Desviación 
estándar CV 

Enero 195 109 56 
Febrero 164 113 69 
Marzo 150 107 71 
Abril 117 77 66 
Mayo 107 62 58 
Junio 59 44 75 
Julio 30 26 87 
Agosto 45 33 73 
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Septiembre 94 63 67 
Octubre 172 115 67 
Noviembre 192 112 58 
Diciembre 205 135 66 

 
Tabla 3.6: Medias mensuales (mm), desviación estándar (mm) y CV (adimensional, %) 

para el período 1951-2006 de las medias de precipitación correspondientes a las 
cuatro estaciones utilizadas en la primera parte del estudio 

 
Cuando se utilizan simulaciones de Monte Carlo, se reemplazan las series de 
precipitación por series de ruido gaussiano generadas por una población normal y cuya 
media y varianza son idénticas a aquellas que presentan las series de datos reales en el 
período considerado. Los valores de estas series de ruido gaussiano, para agosto y 
diciembre, fueron correlacionados con los valores correspondientes de SSTA de las N 
celdas cuadradas (N tiene el valor de 1471 cuando se considere el Atlántico Norte y de 
11074 cuando se use la SST global) y se anotó el número de coeficientes 
estadísticamente significativos al nivel 0.05. Este proceso se itera N veces usando 
nuevas series de ruido gaussiano en cada simulación. En cada nueva tirada al azar se 
registra el número de celdas que están correlacionadas con la serie de ruido con un nivel 
de confianza superior al 95 %. Dicho número de celdas se representa por M. De todas 
las tiradas, se selecciona el 10 % con el valor más alto de M y se calcula su media: 
<M>. Sólo se considerará que los puntos determinados por la correlación real son 
válidos cuando el número de celdas con correlación significativa sobrepasa el valor de 
<M>. Este valor estará alrededor del 15 % tanto para el caso del Atlántico Norte como 
para la SST global. 
Comparando estos dos criterios, utilizaremos el de interdependencia por ser más 
restrictivo. 
 
3.4.3. Análisis de clústeres y modelos de regresión lineal 
 
Se definirán como clústeres aquellas regiones oceánicas aisladas que presentan una 
fuerte correlación o correlación máxima entre las dos variables utilizadas en el análisis 
anterior y que, además, sea persistente para los diferentes desfases que se consideren. 
Los clústeres se buscaran solamente en aquellos meses (o estaciones, dependiendo del 
análisis realizado) que verifiquen el test de interdependencia aplicado con anterioridad. 
Para calcularlos, primero se considerarán las áreas oceánicas que presentan una 
correlación mayor del 95 % entre las SST y el NWIPR, y que persistan con diferentes 
desfases es decir, que sean comunes a todos los desfases que se consideren. 
Los valores medios de las SST de los clústeres considerados se utilizarán como 
variables de entrada de modelos de regresión lineal que describen la relación lineal entre 
dos variables, una de las cuales es el predictor, o variable en la cual nos basamos para 
predecir, y otra el predictante, o variable que se predice. En este caso se calculará la 
anomalía en las variables a predecir debido a las anomalías en la SST. Se establece así 
una dependencia lineal entre la SST de los diferentes clústeres y la variable predicha. 
Realmente se trata de una dependencia multilineal, ya que se consideran diferentes 
clústeres y diferentes desfases. Debido a que al realizar un análisis lineal la recta 
calculada ajustará mejor cuantos más coeficientes se utilicen, se consideraron el menor 
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número de coeficientes posibles en los distintos análisis para evitar que el resultado 
fuera consecuencia de un artificio matemático. 
Con los modelos de regresión se calculan los valores de las variables o parámetros que 
se pretendan predecir y se compararán con los datos observados para así comprobar la 
veracidad del método. 
 
3.4.4. Análisis de componentes principales 
 
El método de análisis de componentes principales (en adelante PCA, del inglés 
Principal Component Analysis), es uno de los métodos multivariantes más utilizado en 
las ciencias atmosféricas. El Climate Prediction Center de la NOAA utiliza un RPCA 
para la identificación de los patrones de teleconexión del Hemisferio Norte. Un RPCA 
no es más que un PCA pero rotado mediante un determinado método. El método PCA 
también recibe el nombre de Funciones Ortogonales Empíricas (en adelante EOF, del 
inglés Emphirical Ortogonal Functions), que fue el nombre que le dio Lorentz en 1956 
cuando aplicó este método por primera vez en las ciencias atmosféricas. Las dos 
notaciones hacen referencia al mismo proceso estadístico de análisis de datos, que 
consiste en identificar patrones en los datos y expresar estos datos iniciales de forma 
que se resalten sus diferencias y sus similitudes. 
Este método pretende reducir la serie de datos iniciales, con un número ingente de 
variables, a otra serie de datos con menor número de variables. Esta compresión se 
realiza de forma que la pérdida de información sea mínima. Las nuevas variables van a 
ser combinaciones lineales de las primeras y representarán la mayor parte de la 
variabilidad de la base de datos original. La expresión general es la siguiente: 
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),()·(),,(   (ecuación 3.4) 

 
donde Z(x,y,t) son las series de datos originales dependientes del tiempo, EOF(x,y) 
muestra la estructura espacial del k-ésimo factor que explica la variación temporal de Z, 
y PC(t) es la componente principal que explica como la amplitud de cada EOF varía en 
el tiempo. 
Este método es más efectivo si el número de variables nuevas creadas es mucho menor 
que el conjunto inicial. Las ciencias atmosféricas y geofísicas se adaptan muy bien a 
este método debido a que los datos que utilizan exhiben grandes correlaciones entre las 
distintas variables, lo que permite que la técnica de PCA explique compactamente sus 
variaciones (Wilks, 2006). Una de las ventajas de este método es que permite una buena 
interpretación de los resultados obtenidos tanto en las variaciones espaciales como en 
las temporales y, debido a la naturaleza de las combinaciones lineales, pueden surgir 
nuevas interpretaciones de los datos originales. 
Es conveniente utilizar las anomalías de las variables iniciales en lugar de su estado 
normal a la hora de calcular las PCs. Una vez hecho esto se calcula la matriz de 
covarianza y sus autovectores y autovalores. Debido a la simetría que esta matriz posee, 
existirá una base completa de autovectores de la misma. Los autovectores se pueden 
definir como los vectores no nulos que dan lugar a un múltiplo escalar de sí mismos y 
por esta razón mantienen su dirección. Este escalar recibe el nombre de autovalor. El 
autovector de la matriz covarianza con el mayor autovalor será el componente principal 
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de los datos. Si los ordenamos del mayor al menor autovalor tendremos los PCs en 
orden de significancia (Björnsson y Venegas). 
Una cualidad que poseen los autovectores es que son perpendiculares entre sí, lo que se 
denomina ortogonalidad, y se dispondrán en la dirección en la que los datos originales 
muestren la máxima variabilidad. Por lo tanto definirán un nuevo sistema de 
coordenadas en el cual ver los datos (Wilks, 2006). De esta forma, la varianza más alta 
del conjunto de datos queda reflejada en el primer eje que será el primer PC, la segunda 
varianza más grande será el segundo eje y así sucesivamente. Aquellos autovectores con 
los autovalores más bajos pueden ser omitidos en los análisis posteriores debido a que la 
pérdida de información es mínima, aunque tendremos menos dimensiones que con los 
datos originales.  
El siguiente paso es construir una matriz con los autovectores dispuestos en columnas y 
ordenada de mayor a menor autovalor. Multiplicamos la matriz traspuesta de los datos 
originales por el traspuesto de la matriz formada por los autovectores. Del resultado de 
esta multiplicación obtenemos la matriz de datos finales con los que trabajar dispuestos 
en columnas y las dimensiones dispuestas en filas (Smith, 2002). 
Supongamos que existe una muestra con n individuos para cada uno de los cuales se han 
medido p variables: x1, x2, …, xp, que configuran un espacio p-dimensional. Calculada 
la anomalía de dichas variables tendremos un nuevo conjunto de p variables que serán 
las componentes principales: PC1, PC2,…, PCp, y se pueden expresar como 
combinaciones lineales de las originales de la siguiente forma: 
 

∑
=

=
K

k
kmkm xePC

1
)( '·               con Mm ,...1=   (ecuación 3.5) 

 
donde PCm es el m-ésimo componente principal, x’k sería la anomalía de la variable xk y 
e(k)m representaría el peso de la variable m. 
Para cada PC podemos calcular el autovector como compuesto por los coeficientes e(k)m 
de cada variable. La suma de las componentes del autovector determinará el autovalor 
de la PC. Si multiplicamos este valor por 100 y lo dividimos por el número de variables 
que posee indicará el porcentaje de la varianza explicada por la componente (Wilks, 
2006). 
Richman (1986) definió seis posibles modos operacionales básicos (tabla 3.7) 
dependiendo del elemento elegido como variable, del elegido como individuo y del 
considerado como entidad fija. En estudios climáticos los elementos a tener en cuenta 
son: el propio parámetro climático, el espacio y el tiempo. Dependiendo de cómo se 
utilicen tenemos los siguientes modos: 
 

Modo Variable Individuo Entidad fija 
O Tiempo Parámetro climático Espacio 
P Parámetro climático Tiempo Espacio 
Q Espacio Parámetro climático Tiempo 
R Parámetro climático Espacio Tiempo 
S Espacio Tiempo Parámetro climático 
T Tiempo Espacio Parámetro climático 

 
Tabla 3.7: Modos operacionales en el PCA definidos por Richman (1986) 
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De todos ellos, los más utilizados para estudios climáticos son el S y el T. 
Concretamente en este trabajo se utilizará el modo S. Esto significa que la matriz de 
covarianza se construirá utilizando los valores temporales, por lo tanto el autovector va 
a describir el patrón espacial de los modos y las PC’s las variaciones temporales. En 
particular se aplicará el cálculo de componentes principales a los datos de SST de la 
región del océano Pacífico [50 ºN – 56 ºS], [144–286 ºE]. 
 
3.4.5. Tablas de Contingencia 
 
El estudio de la influencia de una variable (variable independiente) sobre la forma en 
que se modifica otra (variable dependiente) es conocido como análisis bivariado. Será 
multivariado cuando el estudio evalúe de forma simultánea el efecto sobre una variable 
dependiente de dos o más variables independientes. Las tablas de contingencia, o tablas 
de doble entrada, son una herramienta fundamental para este tipo de análisis. Están 
compuestas por filas (horizontales) para la información de una variable y columnas 
(verticales) para la información de otra variable. Estas filas y columnas delimitan celdas 
donde se vuelcan las frecuencias de cada combinación de las variables analizadas. En su 
expresión más elemental las tablas tienen solo 2 filas y 2 columnas (tablas de 2 x 2). 
Según Murphy y Winkler (1987) se establece que toda la información de la validación 
de una predicción está contenida en la distribución conjunta de predicciones: p y 
observaciones: P(p, o). En el caso particular de variables discretas (con estados o 
categorías C0, . . ., Cd), esta información se puede representar mediante una tabla de 
contingencia que permite obtener distintos índices de validación en base a la 
información condicional o marginal asociada a la misma. 
Cuando la predicción se refiere a la ocurrencia o no-ocurrencia de las categorías de una 
variable discreta, se habla de predicciones categóricas (Cofiño, 2004). Las predicciones 
categóricas se verifican utilizando tablas de contingencia, que se construyen 
combinando todas las posibilidades entre categoría prevista y categoría observada. 
Este tipo de predicciones son populares para variables binarias (por ejemplo, 
Precipitación > 0.1 mm). En este caso, dada una predicción probabilística P 
(Precipitación > 0.1mm) = p, se puede asociar una predicción categórica considerando 
un cierto umbral de probabilidad “up” para determinar la ocurrencia o no del evento. 
Por ejemplo, si se toma up = 0.5 se determinará la ocurrencia del evento si la 
probabilidad es superior a 0.5 y se determinará la no ocurrencia en caso contrario. En el 
caso binario, las tablas de contingencia están determinadas por cuatro parámetros, que 
se representan el la tabla 3.8. 
 

  Observado
  Sí No 

Predicho Sí A B 
No C D 

 
Tabla 3.8: Parámetros que determinan una tabla de contingencia en un caso binario 

 
3.5 RESULTADOS 
 
3.5.1 Relación entre anomalías de SST y Patrones de variabilidad en el Atlántico 
Norte 
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Como se ha visto en las secciones 1.3.1 y 3.2, los patrones de teleconexión son claves a 
la hora de analizar la meteorología de la región de estudio. Si se puede anticipar con 
antelación si un patrón va a manifestarse en fase positiva o negativa se podrá 
pronosticar que tipos de anomalías de temperatura o precipitación se pueden esperar. 
En un primer análisis se buscarán las relaciones existentes entre las SSTA globales y los 
diferentes patrones de teleconexión del Atlántico Norte que tienen influencia sobre la 
región de estudio (ver sección 3.2). Para este estudio se utilizará una escala temporal 
estacional donde los meses comprendidos en cada estación se definieron en la sección 
3.4.1. El análisis se centrará en otoño e invierno por ser estas las estaciones con la 
mayor cantidad de precipitación (figura 3.2). 
En la tabla 3.9 se muestran marcados con un asterisco los casos de patrones y desfases 
que presentan mayores áreas de correlación entre las SSTA y los correspondientes 
índices de invierno y otoño tras aplicar el correspondiente criterio de interdependencia 
(sección 3.4.2). El patrón EA presenta los mejores resultados tanto en otoño como en 
invierno, dando correlación significativa para todos los desfases considerados. El patrón 
SCA de otoño presenta 4 casos significativos y NAO de invierno también parece 
mostrar significativas áreas de correlación con las SSTA. EA/WR no presenta un 
número significativo de casos satisfactorios por lo que no se considerará en el resto del 
trabajo. Una vez detectadas las estaciones, patrones y desfases de interés se analizará la 
distribución geográfica de las correlaciones significativas entre las SSTA y los patrones 
de teleconexión para cada estación y desfase. De esta forma, se podrán localizar las 
regiones oceánicas con mayor influencia sobre los patrones estudiados. 
 

Otoño 
Desfase NAO EA EAWR SCA 

0 19.0* 44.1* 15.9* 14.5 
1 13.1 40.1* 23.8* 16.7* 
2 9.5 37.2* 7.8 19.5* 
3 7.1 35.9* 7.8 22.3* 
4 8.3 38.9* 11.2 28.2* 

Invierno 
Desfase NAO EA EAWR SCA 

0 34.2* 35.9* 8.2 7.1 
1 35.7* 40.6* 5.1 6.6 
2 40.0* 29.5* 7.6 8.2 
3 43.6* 20.6* 11.1 4.6 
4 42.8* 18.5* 14.5 9.2 

 
Tabla 3.9: Porcentajes de puntos que presentan correlaciones significativas entre la 
SSTA y los índices de los patrones de teleconexión relevantes en el Hemisferio Norte 
con y sin desfase. Las estaciones y desfases que verifican el test de significancia de 

campo al nivel 0.1 están marcados con un asterisco. La primera columna representa el 
desfase estacional aplicado 
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Patrón EA: 
En la figura 3.8 se muestran las distribuciones geográficas de las áreas que tienen una 
correlación significativa con el patrón EA considerando desde desfase 0 hasta 3 desfases 
estacionales para invierno y otoño.  
En invierno (figura 3.8 a) con desfase 0 se puede observar un dipolo de correlaciones 
positivas y negativas localizado en el Atlántico Norte y otro en el Pacífico Norte que a 
medida que se avanza en los desfases se debilitan. Del mismo modo las correlaciones 
positivas observadas con el Mediterráneo y el Golfo de México desaparecen para 
desfases mayores que cero mientras aumenta la influencia del océano Pacífico e Índico 
principalmente en latitudes ecuatoriales y del Hemisferio Sur. En otoño (figura 3.8 b) 
las áreas con mayor correlación son similares a las encontradas para el patrón de 
invierno, incluso las correlaciones con el océano Pacífico e Índico son más altas 
 
Patrón NAO 
En la figura 3.9 se muestran las distribuciones geográficas de las áreas que tienen una 
correlación significativa con el patrón NAO. 
En el caso sin desfase se observa perfectamente el tripolo que forma este patrón en el 
Atlántico Norte. A medida que aumentamos el número de desfases, las mayores 
correlaciones son desplazadas hacia el Atlántico Sur y el océano Índico. Incluso con 
desfase 3 y 4 aparecen zonas con alta correlación en el Pacífico Sur y Pacífico 
ecuatorial. 
 
Patrón SCA 
En la figura 3.10 se muestran las distribuciones geográficas de las áreas que tienen una 
correlación significativa con el patrón SCA. 
Aunque el desfase 0 se encuentra en el límite de la significatividad, sí que se podrían 
usar los desfases 1-3 para predecir el estado del patón SCA de otoño. En el caso de SCA 
encontramos correlaciones similares a las vistas en el apartado del patrón EA sobre el 
Pacífico ecuatorial y el océano Índico pero en esta ocasión la correlación encontrada es 
de signo negativo a diferencia de las encontradas en los casos previos que eran 
positivas. Las áreas más influyentes de nuevo aparecen en el área ENSO y el océano 
Índico y además aumentan en intensidad para desfases mayores. 
Un análisis detallado de las figuras previas (3.8 - 3.10) permite observar que 
determinadas regiones del océano Índico y del océano Pacífico muestran una fuerte 
correlación con el posterior comportamiento de los índices analizados del Atlántico 
Norte. Esta relación ocurre con ciertos meses de adelanto, es decir, la SST de verano 
actúa sobre los índices del otoño o invierno siguiente. Este hecho puede ser de utilidad 
para elaborar predicciones sobre el comportamiento que dichos patrones vayan a tener 
en invierno y otoño. 
Para desarrollar una herramienta de predicción de los patrones vistos se utilizarán 
modelos de regresión lineal. Para elaborar estos modelos se buscaron las áreas que 
mayor correlación presenten y que además se repitan para desfase 1 y 2. Estas áreas se 
definirán como clústeres y su valor medio de SSTA se usará como variable de entrada 
de los modelos de regresión que se elaborarán para cada patrón y estación. La figura 
3.11 marca en amarillo los clústeres encontradas para cada patrón y estación. 
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Figura 3.8: Distribución espacial de las correlaciones significativas de SSTA:EA con y 

sin desfase (a) EA de invierno y (b) EA de otoño 
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Figura 3.9: Distribución espacial de las correlaciones significativas SSTA:NAO con y 
sin desfase 

 
 

 
 
Figura 3.10: Distribución espacial de las correlaciones significativas SSTA:SCA con y 

sin desfase  
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Para NAO se han encontrado tres clústeres: Cluster 1: Al suroeste de Chile; Cluster 2: 
Al sur de la India; Cluster 3: Al suroeste de Australia (figura 3.11). 
Para EA inverno dos clústeres: Cluster 1: Al oeste de México; Cluster 2: Al sur de la 
India (figura 3.11). 
Para EA otoño dos clústeres: Cluster 1: Al sur de la India; Cluster 2: En el Pacífico 
subtropical del Hemisferio Sur (figura 3.11). 
Y finalmente para SCA tres clústeres: Cluster 1: Al este de Madagascar; Cluster 2: Al 
este de Australia; Cluster 3: Al oeste de Chile (figura 3.11). 
 

 
Figura 3.11: Clusters considerados en cada patrón de teleconexión y en cada estación 

 
Como se mencionó con anterioridad estos clústeres se usaron como variables de entrada 
en los modelos de regresión considerando desfase de una y dos estaciones. Se ha 
realizado una limitación a estos dos desfases ya que, aunque en un primer estudio se 
consideraron desfases entre 0 y 3, la mejora en los resultados apenas es del 5 %. En la 
tabla 3.10 se muestran los diferentes modelos elaborados y en la columna 4 aparece el 
valor de la correlación obtenida entre los índices predichos de los patrones y sus valores 
reales. 
Como se puede ver en la tabla 3.10 los valores de las correlaciones entre los datos reales 
y los calculados con los modelos son, en general, bastante altos, alrededor del 60 %. 
Esto significa que se obtiene una aceptable predictabilidad potencial, aunque queda una 
importante parte de la variabilidad que no puede ser explicada con un análisis lineal 
simple. La ayuda en predicción de estos modelos no debe considerarse despreciable. 
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Índice Desfase Ecuación Correlación 
TelePatAobs.:TelePatA pred. 

 
Invierno 

 

NAO 1, 2 

TPA=a*(SSTA_C1L1+SSTA_C1L2)/2+
b*(SSTA_C2L1+SSTA_C2L2)/2+c*(SS
TA_C3L1+SSTA_C3L2)+d 
 
a = 0.4067,  b = 0.0484  c = 0.2388,  d = 
-0.0033 

0.61 

EA 1, 2 
TPA=a*(SSTA_C1L1+SSTA_C1L2)/2+
b*(SSTA_C2L1+SSTA_C2L2)/2+c 
 
a = 0.1918,  b = 0.4167,  c = 0.0066 

0.57 

 
Otoño 

 

EA 1, 2 
TPA=a*(SSTA_C1L1+SSTA_C1L2)/2+
b*(SSTA_C2L1+SSTA_C2L2)/2+c 
 
a = 0.4553,  b = 0.3995,  c = 0.0016 

0.66 

SCA 1, 2 

TPA=a*(SSTA_C1L1+SSTA_C1L2)/2+
b*(SSTA_C2L1+SSTA_C2L2)/2+c*(SS
TA_C3L1+SSTA_C3L2)+d 
 
a = -0.0736, b = -0.4153, c = -0.3936, d 
= -0.0031 

0.59 

 
Tabla 3.10: Ecuaciones de los modelos de regresión elaborados considerando uno y 

dos meses de desfase sobre el patrón o índice de teleconexión. CiLj: Ci es el número del 
cluster y Lj es el desfase 

 
En la figura 3.12 se muestran los resultados obtenidos con los modelo de regresión 
comparados con los datos observados. 
Analizando las imágenes de la figura 3.12 se puede observar una menor variabilidad en 
las series calculadas con los modelos de regresión en comparación con los datos 
observados. Esto es debido a que los valores reales presentan valores extremos que las 
predicciones no siempre son capaces de reproducir. Estos valores extremos pueden estar 
influenciados por procesos no lineales que un análisis lineal no contempla (Lorenzo et 
al., 2009; Lorenzo et al., 2010; Iglesias et al., 2010)  
A continuación se elaborará un predictor discreto utilizando dos posibles estados, 
anomalía positiva o anomalía negativa de los patrones de teleconexión. Para evitar 
confusión entre estados neutros de anomalía se considerarán sólo los valores que 
queden fuera del intervalo <TelePatA>±1/2σ(TelePatA). Definidos los dos estados y 
con la ayuda de los modelos de regresión de la tabla 3.10 se elaborarán unas tablas de 
contingencia (ver tabla 3.11) que permitirán comprobar la capacidad predictiva de los 
eventos de anomalías extremas de los modelos que se han utilizado (tabla 3.10). 
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Figura 3.12: Series temporales de las anomalías de los patrones de teleconexión 
observadas (círculos azules) y predichas (asteriscos rojos) desde 1951 hasta el 2006 

para otoño e invierno 
 
 
NAO Invierno Observado (-) Observado (+) EA Otoño Observado (-) Observado (+)

Predicho (-) 13 4 Predicho (-) 13 2 
Predicho (+) 3 14 Predicho (+) 3 11 
EA Invierno Observado (-) Observado (+) SCA Otoño Observado (-) Observado (+)
Predicho (-) 11 3 Predicho (-) 8 3 
Predicho (+) 2 9 Predicho (+) 2 10 

 
Tabla 3.11: Tablas de contingencia utilizando los modelos de regresión de la tabla 3.10 

para predecir los eventos extremos de los patrones de teleconexión 
 
Los resultados obtenidos en la tabla 3.11 muestran que los eventos extremos de 
TelePatA son adecuadamente identificados entre un 79 % y un 83 % de los casos 
dependiendo del patrón y de que hablemos del invierno o del otoño. 
 
 
 

NAO Invierno EA Invierno 

SCA Otoño EA Otoño 
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PRECIPITACIÓN 
TelePat VIGO-PEINADOR CORUÑA 

 Invierno 
(EFM) 

Otoño 
(OND) 

Invierno 
(EFM) 

Otoño 
(OND) 

NAO -0.56 -0.26 -0.38 -0.14 
EA 0.19 0.49 0.02 0.51 

SCA -0.38 -0.10 -0.43 -0.10 
 
Tabla 3.12: Valores de las correlaciones entre los índices de teleconexión considerados 
y la precipitación para invierno (Enero, febrero y marzo) y otoño (Octubre, noviembre 

y diciembre) de dos estaciones meteorológicas 
 
 
 

TEMPERATURA MEDIA 
TelePat VIGO-PEINADOR CORUÑA 

 Invierno 
(EFM) 

Otoño 
(OND) 

Invierno 
(EFM) 

Otoño 
(OND) 

NAO 0.46 -0.26 0.41 -0.22 
EA 0.46 0.45 0.53 0.57 

SCA 0.26 0.38 0.23 0.34 
 
Tabla 3.13: Valores de las correlaciones entre los índices de teleconexión considerados 
y la temperatura para invierno (Enero, febrero y marzo) y otoño (Octubre, noviembre y 

diciembre) de dos estaciones meteorológicas 
 
 
Podemos utilizar esta habilidad de predicción para el área de Galicia. Trabajos previos 
han mostrado que los patrones de teleconexión previamente analizados actúan sobre el 
comportamiento de la lluvia y de la temperatura en dicha región (Lorenzo y Taboada, 
2005; Taboada et al., 2008). En la tabla 3.12 y 3.13 se muestran las correlaciones 
obtenidas entre los índices NAO, EA y SCA en las estaciones de otoño e invierno y la 
precipitación y la temperatura de dos estaciones meteorológicas de Galicia (Tabla 3.5) 
respectivamente. NAO presenta una elevada influencia en invierno para las dos 
variables consideradas: precipitación y temperatura. EA invierno también tiene una 
fuerte influencia sobre la temperatura y en otoño sobre ambas variables. Finalmente 
SCA muestra influencia sobre la precipitación de invierno y la temperatura de otoño. 
Partiendo de las relaciones encontradas en las tabla 3.13 se testeará a modo de ejemplo 
la capacidad de predicción de las TelePatA predichas a partir de los modelos de 
regresión de la tabla 3.10 de la anomalía de temperatura para las estaciones de Vigo-
Peinador y Coruña. 
Para ello se elaboró la tabla de contingencia 3.14 que relaciona las TelePatA con las 
anomalías de temperatura. 
 
 
 



Capítulo 3: La SST y su influencia sobre el clima 

106 

 
 

 VIGO-PEINADOR CORUÑA 
NAO invierno T (-) T (+) T (-) T (+) 
NAO-pred (-) 7 2 8 2 
NAO-pred (+) 4 12 5 11 

 R=0.41, H=0.76, N=25 R=0.47, H=0.73, N=26 
EA invierno T (-) T (+) T (-) T (+) 
EA-pred (-) 7 2 8 2 
EA-pred (+) 3 9 2 9 

 R=0.44, H=0.76, N=21 R=0.51, H=0.81, N=21 
EA otoño T (-) T (+) T (-) T (+) 

EA-pred (-) 6 2 8 2 
EA-pred (+) 3 7 1 9 

 R=0.32, H=0.72, N=18 R=0.48, H=0.85, N=20 
SCA otoño T (-) T (+) T (-) T (+) 

SCA-pred (-) 3 7 3 8 
SCA-pred (+) 4 0 5 1 

 R=-0.38, H=0.79, N=14 R=-0.42, H=0.76, N=17 
 
Tabla 3.14: Tablas de contingencia para predecir los eventos de temperatura extrema 

en el área bajo estudio para invierno (Enero, febrero y marzo) y otoño (Octubre, 
noviembre y diciembre), utilizando NAO, EA y SCA 

 
Los resultados de la tabla 3.14 muestran que un valor negativo de la NAO o de EA 
implica temperaturas por debajo de la media en invierno. Sin embargo, un valor positivo 
de NAO o EA no indica que la temperatura esté por encima de la media en invierno ya 
que no se obtiene una predicción clara. En otoño, si EA es negativo, las temperaturas 
serán por debajo de la media, y si EA es positivo se tendrán temperaturas por encima de 
los valores normales. SCA tiene una correlación negativa y los resultados obtenidos no 
son tan buenos como los de EA. 
 
3.5.2 Relación entre anomalías de SST y la precipitación estacional 
 
En base a los resultados obtenidos con los patrones de teleconexión y con los datos de 
precipitación sobre Galicia, la siguiente parte del trabajo centrará su estudio en el 
análisis de las relaciones entre las SSTA globales y la precipitación estacional de 
Galicia directamente. 
Al igual que en la sección 3.5.1, se calcularon las correlaciones estacionales entre SSTA 
y NWIPR para las cuatro estaciones, con desfases que van desde 0 a 4. De todas ellas 
solamente los datos de primavera son los que cumplen el criterio de que las celdas sean 
finitas e interdependientes entre sí, con varios desfases. Las distribuciones espaciales de 
estas correlaciones las podemos ver en la figura 3.13. 
De esta figura se deduce que la NWIPR de primavera está influenciada por SSTA de la 
zona del océano Índico y Pacífico del invierno, otoño, verano y primavera anterior. El 
Pacífico ecuatorial presenta una correlación positiva para todos los desfases, mientras 
que la correlación positiva en el Índico sólo aparece con la SSTA del invierno y otoño 
anterior.  
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Figura 3.13: Distribución espacial de la correlación significativa SSTA:NWIPR 
encontrada para la lluvia de primavera 

 
En base a esto, el área común con correlaciones significativas que está presente a lo 
largo del año precedente es el Pacífico ecuatorial. Si se realiza un estudio comparativo 
entre el área común observada y las diferentes regiones que se consideran para medir el 
índice de El Niño en el océano Pacífico, se puede ver que coincide con las utilizadas 
para calcular los índices del Niño 3 [5 ºS – 5 ºN], [90 – 150 ºO] y Niño1+2 [0 – 10 ºS], 
[80 – 90 ºO] (ver figura 3.14): 
En función de estos resultados, calculamos las correlaciones entre la NWIPR de 
primavera y los índices del Niño 3 y del Niño 1+2. Los resultados oscilan entre 0.35 y 
0.4 dependiendo de los desfases considerados. 
Tomando la región de SST implicada en el cálculo de los índices de El Niño 
considerados se elaborarán dos modelos de regresión. Las variables de entrada que se 
utilizarán son los valores medios de la SSTA de las dos áreas del Pacífico que 
corresponden a los índices de El Niño mencionados. Estos modelos nos permitirán 
predecir el valor de la NWIPR de primavera. La tabla 3.15 muestra los modelos 
elaborados. La correlación entre los datos predichos con los modelos y los datos 
observados ronda el valor de 0.45. 
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Figura 3.14: Áreas consideradas en la elaboración de los diferentes índices de El Niño, 
superpuestas al área de persistencia encontrada en el análisis de la SSTA con la 

precipitación de primavera 
 
 

Área SST Periodo Ecuación Correlación 

Niño3 1951-
2006 

NWIPR=a*SST3L1+b*SST3L2+c*SS
T3L3 

a=0.0970; b=-0.0373; c=0.4942 
0.42 

Niño1+2 1951-
2006 

NWIPR=a*SST1+2L1+b*SST1+2L2+c
*SST1+2L3 

a=0.0139; b=0.5229; c=0.1661 
0.45 

 
Tabla 3.15: Modelo de regresión de la anomalía de la precipitación de primavera 
considerando el área del Niño 3 (SST3) y el área del Niño 1+2 (SST1+2). Li hace 

referencia a los desfases considerados, con i variando de 1 a 3 
 
No obstante, se sabe que la intensidad de la teleconexión entre los índices considerados 
de El Niño y la precipitación sobre Europa no es estacionaria (Knippertz et al., 2003; 
van Oldenborgh y Burgess, 2005). Así pues, se analizaron los cambios experimentados 
en las correlaciones entre los dos índices de El Niño (Niño 3 y Niño 1+2) y la 
precipitación en el área bajo estudio durante el período de 1950 al 2006. Para ello se 
utilizaron medias móviles de 21 años que permiten calcular la evolución de las 
correlaciones entre el índice en distintas estaciones y la NWIPR de la primavera 
siguiente. Se tomó un período de 21 años porque es lo suficientemente extenso como 
para ser dominado por un evento individual, y lo suficientemente corto como para no 
verse afectado por las variaciones interdecadales de baja frecuencia. Es un período 
similar a aquellos utilizados para estudiar los impactos del ENSO sobre Europa (Diaz et 
al., 2001). Los resultados se pueden ver en la figura 3.15: 
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Figura 3.15: Correlación entre la precipitación de primavera y la SST estacional del 
área utilizada para calcular los índices Niño 3 (azul) y Niño 1+2 (rojo), utilizando una 
ventana móvil (21 años) de 1951 a 2006 para cada estación. Los años se muestran en el 

eje X y corresponden a los años centrales de la ventana móvil. En el eje Y aparece el 
valor de la correlación. La línea punteada muestra en nivel por encima del cual las 

correlaciones tienen un nivel de significancia del 95 % 
 
En la figura 3.15 se pueden observar importantes cambios en las correlaciones durante 
la década de los 70, especialmente en invierno. En otros trabajos que relacionan el 
ENSO con el clima europeo también se ha observado un cambio similar (Knippertz et 
al., 2003; Greatbach et al., 2004; Mariotti et al., 2005; Pozo-Vázquez et al., 2005; 
Brönnimann et al., 2007). Esto podría estar relacionado con el cambio ocurrido en la 
circulación atmosférica del Hemisferio Norte en los años 1976 y 1977 (Trenberth, 
1990). Dicha transición produjo cambios importantes en la circulación atmosférica 
sobre el Pacífico Norte, incrementando el número de eventos de tipo El Niño entre 1976 
y principios de los ochenta, mientras que no existieron eventos tipo La Niña para el 
mismo período (Toba, 2003). 
Como ya se mencionó con anterioridad, si se considera la precipitación como un 
predictor discreto (anomalías positivas o negativas), se puede elaborar una tabla de 
contingencia para los eventos extremos (tabla 3.16) utilizando las ecuaciones del 
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modelo de regresión para calcular la anomalía de la precipitación de primavera con los 
datos de SST del área del Niño 3 y del área del Niño 1+2 (tabla 3.15). 
 

Niño 3 Predicho (-) Predicho (+) 
Observado (-) 9 0 
Observado (+) 5 8 

Niño 1+2 Predicho (-) Predicho (+) 
Observado (-) 10 2 
Observado (+) 5 7 

 
Tabla 3.16: Tabla de contingencia elaborada con las ecuaciones del modelo de 

regresión para calcular la anomalía de la precipitación de primavera con los datos de 
SST del área del Niño 3 y del área del Niño 1+2 

 
Se puede ver como los años con eventos Niña, en los que las anomalías de SST en el 
Pacífico ecuatorial son negativas, la probabilidad de que la primavera sea seca en el 
noroeste de la Península Ibérica es muy alta, con un porcentaje de acierto del 83 % 
(usando el área del Niño 1+2) y del 100 % (utilizando el área del Niño 3). Sin embargo, 
los períodos con eventos tipo Niño, en los que las anomalías de SST en el Pacífico 
ecuatorial son positivas, no presentan diferencias significativas entre una primavera 
húmeda o seca, obteniendo un valor similar entre una predicción correcta y una falsa 
alarma. 
Tras analizar los resultados se procedió a realizar un análisis complementario a través 
del estudio de los modos principales de variabilidad de la SST dentro del área del 
Océano Pacífico (Hoerling et al., 2001) limitada por las coordenadas (50 ºN – 56 ºS), 
(144 – 286 ºE) y en una escala estacional. Para ello se utilizó la técnica de PCA’s en 
modo S (adoptando la terminología de Richman, 1986) como se ha descrito en la parte 
de métodos. Esto significa que el autovector, va a describir el patrón espacial o EOF de 
los modos y las PCs las variaciones temporales. En este análisis se observó que más del 
78 % de la varianza es explicada por los dos primeros modos, mientras los otros modos 
no juegan un papel importante. Esto significa que la mayoría de la variabilidad puede 
ser explicada a través de 2 únicos modos. 
En la figura 3.16 se pueden ver los dos modos principales con sus respectivas varianzas 
para cada estación. 
En la tabla 3.17 se muestran las correlaciones entre las PCs de los dos primeros modos y 
la anomalía de precipitación de primavera del NWIP. Las correlaciones son 
significativas al 95 %. 
El EOF1 de invierno y el EOF2 del resto de las estaciones presentan un patrón similar al 
patrón de El Nino-Southern Oscillation (ENSO). Se observa un calentamiento 
/enfriamiento del océano Pacífico tropical y un enfriamiento /calentamiento en el 
Pacífico oeste con pocos cambios en el resto dependiendo de la fase ENSO (El Niño/La 
Niña). Además, la correlación entre dichas PCs y el índice ENSO (se ha escogido el 
índice Niño3) muestra valores entorno a 0.95 con una significancia del 99 %. 
 
 



Capítulo 3: La SST y su influencia sobre el clima 

111 

 

 
 

Figura 3.16: Las dos EOFs estacionales principales de SST del área del Océano 
Pacífico limitada por (50 ºN – 56 ºS), (144 – 286 ºE) 

 
 

PC’s:NWIPR PC 1 PC 2 
Invierno -0.39 -0.34 

Primavera 0.23 0.37 
Verano -0.42 0.40 
Otoño -0.16 -0.42 

 
Tabla 3.17: Correlación entre las PCs estacionales de la SST y la lluvia de primavera. 

Las correlaciones son significativas al 95 % 
 
La EOF1 de primavera, verano y otoño mostradas en la figura 3.16 presentan un patrón 
que recuerda a la PDO con un patrón zonal más visible hacia el norte. En este caso la 
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correlación entre dichas PCs y el índice PDO muestra valores entre 0.60 y 0.70 con un 
nivel de significancia del 99 %. Por último la EOF2 de invierno parece una mezcla de 
los dos patrones mencionados anteriormente, ENSO y PDO, sin decantarse claramente 
por ninguno de ellos. En este caso la correlación con el índice ENSO es del 0.77 y con 
el índice PDO es de 0.36 ambas con un nivel de significancia del 99 %. 
Considerando los valores de correlación mostrados en la tabla 3.17, se procedió a 
desarrollar un modelo de regresión para predecir los valores de la NWIPR de primavera 
con los valores de los modos dominantes de la SST del Pacífico. La ecuación que 
describe este modelo viene definida por: 
 
NWIPR = a * PC1_Invierno + b * PC2_Otoño + c * PC1_Verano  (ecuación 3.6) 
 
donde:    a=0.0087;  b=-0.2368;  c=-0.2084. 
Se eligieron como variables de entrada las PCs que en cada estación mostraron la mayor 
correlación con la NWIPR de primavera. Este modelo da una correlación entre los datos 
observados y los datos predichos de 0.46 con un nivel de significancia del 99 %. La 
tabla de contingencia elaborada con la ayuda de los datos obtenidos de la ecuación 3.6 
(tabla 3.18) confirma los resultados obtenidos con la tabla 3.16. Los años con eventos 
tipo Niña, SSTA negativas, producirán primaveras secas en el noroeste de la Península 
Ibérica, mientras que los años con eventos tipo Niño, SSTA positivas, no muestran 
ningún tipo de predicción clara en la precipitación de nuestra región. 
 

EOF Predicho (-) Predicho (+) 
Observado (-) 10 0 
Observado (+) 4 7 

 
Tabla 3.18: Tabla de contingencia elaborada con las ecuaciones del modelo de 

regresión de la anomalía de la precipitación de primavera considerando las principales 
modos del área (50 ºN – 56 ºS), (144 – 286 ºE), (ver ecuación 3.6) 

 
Para buscar razones dinámicas y relaciones físicas que puedan explicar este 
comportamiento se calcularon las correlaciones entre el índice Niño 3 y la SLP de la 
región (10 – 80 ºN), (60 ºO – 80 ºE). Los resultados se muestran en la figura 3.17. Un 
análisis de esta figura muestra una correlación negativa entre el índice Niño 3 de 
invierno y la SLP de primavera en un área que se localiza al norte de la Península 
Ibérica. Esto significa que SSTA negativas en el Pacífico ecuatorial se relacionan con 
altas presiones sobre el mar del Norte que bloquean el paso de los frentes fríos 
asociados a las bajas presiones que atraviesan el Atlántico Norte y viceversa. Esta 
correlación se mantiene si se considera el índice Niño 3 de los precedentes otoño, 
verano o primavera. Si en lugar de utilizar el Niño 3 se utiliza el Niño 1+2 la 
correlación también se mantiene. 
Si se separa el análisis anterior en años que presentan condiciones “El Niño” (15 años) y 
en años que presentan condiciones “La Niña” (12 años) se puede observar una fuerte 
correlación positiva entre los eventos tipo Niña y las altas presiones ubicadas sobre la 
Península Ibérica y el Mediterráneo (figura 3.17 c). Esto justifica porqué con los 
eventos tipo Niña obtuvimos primaveras secas. Sin embargo, los años con eventos tipo 
Niño no muestran una correlación significativa con la SLP de primavera sobre el área de 
estudio. 
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Figura 3.17: (a) Correlación entre el índice Niño3 de invierno y la SLP de primavera 

en el área de estudio de 1951 a 2006 (b) Correlación entre el índice Niño 3 de invierno 
de los años con eventos tipo Niño y la SLP de primavera en el área de estudio de 1951 
a 2006 (c) Correlación entre el índice Niño 3 de invierno de los años con eventos tipo 

Niña y la SLP de primavera en el área de estudio de 1951 a 2006 
 
Si volvemos nuevamente a la figura 3.16 se puede observar la existencia de una fuerte 
relación entre el NWIPR de primavera y el comportamiento de la SST de invierno de la 
región ENSO. Para poder explicar este comportamiento es necesario un análisis 
profundo de la circulación atmosférica global que explique la conexión existente entre 
esta región del Pacífico y la región de estudio de este trabajo. Así se intentará analizar el 
método mediante el cual la señal del ENSO llega hasta las latitudes medias del 
Atlántico Norte. 
Tal y como se había mencionado en la figura 3.15, en la década de los 70 se aprecia un 
cambio significativo en los valores de correlación entre la precipitación de la región de 
estudio y la SST de las regiones del océano Pacífico utilizadas para calcular el índice 
Niño 3 y Niño 1+2. Este cambio se hace más significativo para el caso en el que se 
correlacionan las SST de invierno con la precipitación de primavera (figura 3.15 a). 
Coincide con el cambio de circulación ocurrido en el sistema atmósfera-océano sobre el 
Pacífico Norte entre 1976 y 1977 y muchos estudios se refieren a el como Climate Shift 

1951-2006 

Años Niño Años Niña 

a) 

b) c) 
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(Miller et al., 1994, Trenberth, 1990). Los efectos de este Climate Shift se hicieron notar 
principalmente en las regiones tropicales, en el Hemisferio Sur y en el Atlántico Norte. 
La disminución de la precipitación en el Sahel en las últimas décadas también se asocia 
a este cambio de circulación, así como en Sudán, en la cuenca amazónica o en el noreste 
brasileño (Polo et al., 2008; Mohino et al., 2010). También se observaron cambios en 
los patrones de SST de las regiones este y central del Pacífico Norte como consecuencia 
del Climate Shift (Desert et al., 2006). Además de todo esto, el Climate Shift produjo 
modificaciones en la presión y en la SST del Atlántico Norte tropical, circulaciones de 
Hadley anómalas, alteraciones en el recorrido que siguen las tormentas en el Hemisferio 
Sur y modificaciones en la corriente en chorro al sur del subtrópico (Baines y Folland, 
2007). Otros trabajos muestran modificaciones en el patrón NAO de verano (Hurrel y 
Folland, 2002). Aunque estos cambios se han apreciado más en la temporada estival 
también se han dejado notar en invierno (Baines y Folland, 2007). 
Ante esta situación y tras analizar la figura 3.15, donde se observa cómo se pasa de una 
correlación casi nula entre la región Niño 1+2 a una correlación significativa al 95 % 
de, aproximadamente, 0.4, se procedió a un análisis en detalle de varias variables para 
intentar explicar la relación entre la SST de la zona ENSO del Niño 1+2 y del Niño 3 y 
la precipitación del noroeste peninsular. Para dicho análisis se dividió el periodo de 
estudio en dos subperiodos, uno antes y otro después del  Climate Shift, y se analizó el 
comportamiento de las siguientes variables: SST, SLP, viento zonal en 200 y 925 hPa y 
función de corriente en 0.2010 y 0.995 sigma, que corresponden con los niveles de 200 
y 925 hPa, respectivamente. 
El análisis se hizo para el período 1951-2006 por ser esta la longitud temporal de los 
datos de precipitación utilizados. Los subperíodos considerados fueron 1951-1977 y 
1978-2006. Se tomó como punto de división 1977 por ser el año en el que los estudios 
consideran que tuvo lugar el Climate Shift (Miller et al., 1994). 
En la figura 3.18 se muestra la correlación entre la SLP de primavera y el índice Niño3, 
dividiendo el estudio en los dos subperiodos mencionados anteriormente y en eventos 
Niño (índice Niño 3 > 0.4) y eventos Niña (índice Niño 3 < 0.4). 
Analizando los resultados se puede observar que, entre 1951-1977, en los períodos Niña 
aparece una correlación positiva sobre la parte norte de la Península Ibérica (figura 3.18 
a), mientras que en los eventos Niño no se observa ningún tipo de correlación sobre el 
área de estudio (figura 3.18 b). Esto indica una falta de linealidad en el comportamiento 
de ambos eventos. La correlación positiva observada en los años con eventos tipo Niña 
desaparece para el segundo periodo de estudio 1978-2006 (figura 3.18 c). Sin embargo, 
aparece en los años con eventos tipo Niño una fuerte correlación negativa sobre el norte 
de la Península Ibérica (figura 3.18 d). Esto muestra que antes del Climate Shift los 
eventos Niña afectaban a Galicia y al norte de la Península Ibérica, mientras que los 
eventos Niño no lo hacían. Después del Climate Shift, serán los eventos tipo Niño los 
que afecten a Galicia, mientras que los eventos tipo Niña no lo harán. Los resultados 
utilizando el índice Niño 1+2 en lugar del índice Niño 3 no se muestran aquí pero 
presentan resultados similares. 
Posteriormente, para cada uno de los períodos considerados se calculó el NWIPR de 
primavera (ecuación 3.1) y se buscaron los eventos extremos de precipitación, que son 
aquellos en los que NWIPR de primavera es mayor o menor que la desviación típica. De 
esta forma para el periodo de 1951 al 2006 se encontró que: 
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• Los años con eventos extremos positivos son: 1958, 1966, 1969, 1983, 1988, 
1993, 1997, 1998, 2000 

• Los años con eventos extremos negativos son: 1954, 1962, 1965, 1975, 1976, 
1982, 1990, 1991, 1995, 2006 

 

 
 

Figura 3.18: Correlación significativa (mayor que el 90 %) del índice Niño 3 de 
invierno con la SLP de primavera para los períodos considerados 

 
Con estos años se estudió el comportamiento de las variables antes mencionadas: SST, 
viento zonal y función de corriente en 200 y 925 hPa. 
Para el análisis del comportamiento de la SST en los años en los que NWIPR de 
primavera es extremo se tomó la anomalía trimestral en los meses de enero-marzo, 
febrero-abril, marzo-mayo y abril-junio buscando seguir el comportamiento de la SST 
desde invierno hasta primavera. Esta anomalía se calcula restando a la SST media de los 
años con eventos extremos, la SST media del período considerado: 1951-1977 o 1978-
2006. 
Recordemos que en la figura 3.18 los eventos tipo Niña en el período de 1951-1977 
mostraban un área de altas presiones localizada sobre el norte de la Península Ibérica, 
indicando una disminución de la precipitación en dicha región durante la primavera. 
 

a) 

c) d) 

b) 
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Figura 3.19: Anomalías de SST en el período 1951-1977 para los extremos negativos 
de NWIPR 

 
El estado de la SST desde invierno a primavera durante los años de ocurrencia de 
eventos extremos negativos de NWIPR en primavera durante el periodo 1951-1977 
(figura 3.19), muestra la formación de un posible evento tipo Niña en las aguas del 
Pacífico ecuatorial. Destacan también las anomalías negativas de SST que se 
distribuyen por todo el globo y el centro de anomalías positivas ubicado en el Pacífico 
Norte. 
El mismo estudio presentado en la figura 3.19 pero para el periodo 1978-2006 no 
presenta ningún patrón que recuerde ni a un evento tipo Niño ni a un evento tipo Niña 
(figura 3.20). Recordemos que en la figura 3.18 en la que se mostraban la correlación de 
la SLP con los eventos tipo Niña después del 1977 no se observaba ninguna correlación 
significativa sobre la Península Ibérica. Es de destacar que en la figura 3.20 aparecen 
regiones con anomalías positivas de SST a diferencia de lo que ocurría en la figura 3.19. 
Además, también se observa un cambio en las anomalías de temperatura del Atlántico 
Norte. 
Considerando ahora las anomalías de SST para los años que presentan extremos 
positivos en la NWIPR de primavera entre 1951-1977, (figura 3.21) se observa una 
región de correlaciones positivas frente a las costas de Senegal. Pero lo más destacable 
es la región de anomalías positivas en el centro de la cuenca pacífica. Dichas anomalías 
pueden sugerir que se esta ante un evento tipo Niño en su estado final. 
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Figura 3.20: Anomalías de SST en el período 1978-2006 para los extremos negativos  
de NWIPR en primavera 

 
Las anomalías de SST en el periodo 1978-2006 para los años con extremos positivos de 
NWIPR en primavera (figura 3.22), parecen mostrar un evento tipo Niño en el Pacífico 
ecuatorial. Además, existe un centro de anomalías positivas en el Atlántico frente a las 
costas de Senegal, que podría sugerir un posible mecanismo de retroalimentación entre 
el viento, la evaporación y la SST (en adelante mecanismo de WES, del inglés Wind-
Evaporation-SST feedback). Este mecanismo es el que causa las oscilaciones decadales 
sobre el Atlántico tropical, un modo meridional similar se encuentra en el Pacífico 
(Mahajan et al., 2009). 
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Figura 3.21: Anomalías de SST en el período 1951-1977 para los extremos positivos de 
NWIPR en primavera 

 

 

 
 

Figura 3.22: Anomalías de SST en el período 1978-2006 para los extremos positivos de 
NWIPR en primavera 

 
Wang describe el mecanismo de WES en su trabajo del 2002 (Wang, 2002). En él dice 
que el modo ecuatorial Atlántico contiene una retroalimentación positiva entre el 
océano y la atmósfera, que estaría asociada a la circulación de Walker atlántica y que 
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provocaría una circulación anómala de las células de Walker y Hadley (figura 3.23), 
dando lugar a una circulación anómala en el Atlántico Norte. La dirección usual de la 
circulación en estas células es la inversa a la que se presenta en la figura 3.23, pero 
debido a la anomalía de SST que se produce en los eventos tipo Niño esta dirección se 
invierte. Esta anomalía de SST produce ascensos de aire en la zona este del Pacífico que 
se desplazan hacia el este debilitando los alisios y produciendo una célula de Walker 
anómala. Esta célula activa a la célula de Hadley, produciendo anomalías positivas de 
SST en la zona del Atlántico tropical. 

 

 
Figura 3.23: Células anómalas de Walker y Hadley (tomado de Wang, 2002) y su 

ubicación dentro de uno de los mapas de anomalía de SST calculados 
 
Si recordamos la figura 3.18 teníamos que los eventos tipo Niño para el periodo 1978-
2006 eran los que presentaban una correlación negativa asimilable a un área de bajas 
presiones sobre el norte peninsular, lo que coincide con un aumento de la precipitación 
de primavera. En la figura 3.14 se mostraba que para calcular el Niño 1+2 se utiliza la 
SST de una pequeña área localizada junto a la costa chilena. Antes de 1977, la región de 
anomalías positivas de SST se localiza en el centro de la cuenca del Pacífico ecuatorial 
(figura 3.21), esto explicaría que al tomar la región del Niño 1+2 para hacer la 
correlación con la NWIPR de primavera esta no fuera significativa. Sin embargo, 
después del 77 (figura 3.22), la región de SST con anomalías positivas se encuentra 
pegada a las costas de Suramérica. Esto puede explicar el cambio observado en la 
correlación después del Climate Shift ocurrido en la década de los 70, que se observó en 
la figura 3.15. 
Las siguientes variables que analizamos son las anomalías de la función de corriente en 
el nivel 0.2010 sigma y el viento zonal medio en 200 hPa. Superponiendo ambas 
variables dentro de una misma gráfica obtendremos información de cómo se traslada la 
señal ENSO hasta las latitudes del suroeste europeo y cual es la situación de la alta 
troposfera cuando el NWIPR de primavera presenta un comportamiento extremo. Al 
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igual que en los análisis previos se dividió el periodo de estudio en los subperiodos que 
van de 1951 a 1977 y de 1978 a 2006. Se considera el estudio de estas variables en 
primavera (de abril a junio) para ver cuál es la situación de la corriente en chorro en esta 
estación. En todas las figuras se representa la función de corriente con líneas de 
contorno y el viento zonal con colores sombreados. 
En el período 1951-1978 (figura 3.24). La función de corriente sobre la Península 
Ibérica, norte de África y toda Europa muestra valores positivos al considerar los 
eventos de extremos negativos (NWIPR < σ), Esto justificaría las altas presiones 
encontradas para este período en la figura 3.18 a y la disminución de las precipitaciones. 
Además, se observa claramente un debilitamiento en la corriente en chorro en 45 ºN-
135 ºO que permitiría el paso de la señal del ENSO. Se puede observar también un 
centro de función de corriente positivo sobre el Pacífico Norte, que estaría relacionado 
con el centro de anomalías positivas de la SST que se observó en la figura 3.19. 
 

 

 
 

Figura 3.24: Anomalía de función de corriente (contornos) y media de viento zonal 
(sombreados) en el período 1951-1977 para los eventos negativos de precipitación en 

niveles altos 
 
El mismo análisis para el período 1978-2006 presenta un dipolo de anomalías en 
función de corriente sobre la Península Ibérica, con un centro positivo sobre el noroeste 
de la Península Ibérica y uno negativo localizado al sur de la Península Ibérica y norte 
de África (figura 3.25). Este resultado, unido al hecho de que los centros no son tan 
fuertes como los observados en la figura 3.24, justificarían la ausencia de correlaciones 
significativas en este período entre la SLP y los eventos tipo Niña (figura 3.18 c).  
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Figura 3.25: Anomalía de función de corriente (contornos) y media de viento zonal 
(sombreados) en el período 1978-2006 para los eventos negativos de precipitación en 

niveles altos 
 
En el análisis de los eventos de extremos positivos de NWIPR en primavera para el 
período 1951-1977 (figura 3.26) la zona de Europa y norte de África se encuentra bajo 
centros de anomalías de función de corriente relativamente débiles, lo que justificaría la 
ausencia de correlaciones significativas en este período con los eventos tipo Niño 
(figura 3.18 b). Se observa un patrón con forma de arco, que va desde el centro del 
Pacífico hasta Canadá. Este patrón presenta diversos centros que alternan su signo. 
Además, el centro observado en el Pacífico central concuerda con la anomalía positiva 
de SST que se observó en la figura 3.22 y que estaba localizada en el centro del Pacífico 
ecuatorial. Estos patrones tipo arco son ondas de Rossby que comienzan por anomalías 
en la SST. Dado que la anomalía centrada en el Pacífico se encuentra localizada hacia el 
oeste de la cuenca, no permite que el patrón tipo arco llegue hasta el suroeste europeo. 
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Figura 3.26: Anomalía de función de corriente (contornos) y media de viento zonal 
(sombreados) en el período 1951-1977 para los eventos positivos de precipitación en 

niveles altos. El patrón tipo arco observado se representa en amarillo 
 
Sin embargo, en el periodo entre 1978-2006, la situación cambia, ya que durante este 
periodo, para los años con eventos de extremos positivos de NWIPR en primavera, la 
anomalía positiva de SST se encuentra al este del océano Pacífico pegada a las costas de 
Chile (figura 3.22). Esto hace que el patrón tipo arco observado en la figura 3.26 y que 
comenzaba al oeste del océano Pacífico se desplace hacia el este y ahora comience con 
un centro de anomalías positivas en función de corriente, localizado sobre la zona en la 
que se observaba la anomalía positiva en la SST en la figura 3.22. Este patrón tipo arco, 
que no es más que un tren de ondas que alternando de signo, termina con un centro de 
anomalías negativas sobre la Península Ibérica (figura 3.27). Aparece también un 
debilitamiento de la corriente en chorro en 45 ºN-135 ºO que permite el paso de la señal 
ENSO. 
Es importante destacar que las anomalías de la función de corriente para los eventos 
extremos de precipitación negativa (figuras 3.24 y 3.25) no presentan patrones tipo arco, 
o trenes de ondas, de forma tan clara e intensa como en las figuras 3.26 y 3.27. Esto 
quiere decir que la transmisión de la señal observada en el Pacífico hasta el suroeste 
europeo cuando tiene lugar un evento tipo Niño, no se realiza de la misma forma que 
cuando tiene lugar un evento tipo Niña. 
Para saber si esto se produce a través de un mecanismo de WES hay que comprobar si 
existe un cambio de signo en la función de corriente a distintos niveles. Para que este 
mecanismo se cumpla, es decir, para que las células de Walker y de Hadley sean 
anómalas, tiene que ser baroclínico (signo opuesto de la función de corriente en los 
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centros observados a distintas alturas) donde se producen los ascensos de la célula de 
Walker y barotrópico (mismo signo de la función de corriente en los centros observados 
a distintas alturas) donde se producen los movimientos horizontales. 
 

 

 
 

Figura 3.27: Anomalía de función de corriente (contornos) y media de viento zonal 
(sombreados) en el período 1978-2006 para los eventos positivos de precipitación en 

niveles altos. El patrón tipo arco observado se representa en amarillo 
 
Para comprobar esto se analiza a continuación la anomalía de la función de corriente en 
el nivel 0.995 sigma (líneas de contorno) y el viento zonal medio en 925 hPa 
(sombreado) en primavera (de abril a junio) (figuras 3.28-3.31). Se realizará una 
comparación con las imágenes de función de corriente-viento zonal en niveles altos que 
ya se han analizado (figuras 3.24-3.27). 
Para analizar lo que sucede en el período 1951-1977 para los eventos negativos de 
precipitación hay que comparar las figuras 3.24 y 3.28. Se puede observar que existe 
barotropía en los centros localizados sobre la Península Ibérica y la costa este de EEUU, 
ya que mantienen su signo. Sin embargo parece que en la costa oeste de EEUU existe 
un cambio de signo aunque no se ve tan claro y la anomalía de función de corriente en 
niveles bajos es débil en esa región (figura 3.28). Esto es debido a la dificultad de 
analizar la transmisión de la señal de un evento tipo Niña, que no es tan clara como en 
un evento tipo Niño tal y como se había comentado con anterioridad. 
Si ahora se analizan los eventos negativos de precipitación en el período 1978-2006, 
hay que recordar que en este período las Niñas no tenían influencia sobre la Península 
Ibérica, se puede observar que los centros de anomalía de función de corriente 
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observados en el Pacífico y en el Atlántico conservan su signo con la altura, siendo por 
tanto barotrópicos y no dándose el mecanismo de WES (figuras 3.25 y 3.29). 
 

 

 
 

Figura 3.28: Anomalía de función de corriente (contornos) y media de viento zonal 
(sombreados) en el período 1951-1977 para los eventos negativos de precipitación en 

niveles bajos 
 
En el caso de eventos extremos positivos de NWIPR, se puede observar un cambio de 
signo en el centro ubicado en el Pacífico ecuatorial, coincidiendo con la anomalía de 
SST observada al comparar las figuras 3.26 y 3.30. Eso implica que en este caso, para el 
periodo 1958-1977, existe baroclinidad y en ese lugar se produce el ascenso de la célula 
anómala de Walker y por lo tanto se da el mecanismo de WES. No obstante, como 
dicho ascenso está localizado en medio de la cuenca del Pacífico las ondas de Rosbby 
no son capaces de llegar al área de la Península Ibérica, como se había comentado 
anteriormente. 
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Figura 3.29: Anomalía de función de corriente (contornos) y media de viento zonal 
(sombreados) en el período 1978-2006 para los eventos negativos de precipitación en 

niveles bajos 
 

Para el periodo 1978-2006 se repite el cambio de polaridad en el Pacífico ecuatorial 
observado entre las figuras 3.26 y 3.30 pero ahora desplazado hacia el este. Esta 
baroclinidad se localiza donde empieza el patrón tipo arco que se comentó en la figura 
3.27. Se confirma pues el cambio de signo debido a la anomalía en la célula de Walker 
y al mecanismo de WES. También se observa un cambio de signo en las anomalías de 
función de corriente frente a las costas de Senegal, donde se habían observado 
anomalías positivas de SST (figura 3.22). 
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Figura 3.30: Anomalía de función de corriente (contornos) y media de viento zonal 

(sombreados) en el período 1951-1977 para los eventos positivos de precipitación en 
niveles bajos 

 

 

 
Figura 3.31: Anomalía de función de corriente (contornos) y media de viento zonal 

(sombreados) en el período 1978-2006 para los eventos positivos de precipitación en 
niveles bajos 
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3.5.3 Relación entre anomalías de SST del Atlántico Norte y la precipitación 
mensual 
 
En esta sección se buscará la influencia sobre la precipitación de aquellas áreas 
oceánicas más próximas al área de estudio. Dicha región oceánica es el Atlántico Norte, 
que baña gran parte de la región. Para este análisis se redujo la escala temporal a un mes 
debido a la proximidad de la región oceánica. Esta reducción de escala permitirá 
observar relaciones que en una escala estacional pueden pasar desapercibidas. 
El método seguido en este estudio es similar al desarrollado en los estudios anteriores. 
Primeramente se buscaron aquellos meses y desfases que cumplieran los criterios de 
significancia de campo, finitud e interdependencia que se mencionaron en la sección 3.4 
de métodos. La tabla 3.19 muestra los resultados del test de significancia aplicado a la 
correlaciones entre las SSTA del Atlántico Norte y NWIPR sin desfase y desfases de 
hasta 3 meses. 
Solo 5 meses (febrero, abril, mayo, octubre y diciembre) presentan correlaciones 
estadísticamente significativas entre SSTA y NWIPR sin desfase. A pesar de eso, 
excluiremos diciembre en el estudio posterior porque no se cumple el test de 
significancia de campo cuando se realiza en análisis con desfases. Resultados similares 
se obtuvieron en el trabajo de Phillips y McGregor (2002) en el suroeste de Inglaterra y 
en el estudio de Phillips y Thorpe (2006) en Islandia. 
 

Mes 
Porcentaje 

significativo 
(Desfase 0) 

Porcentaje 
significativo 
(Desfase 1) 

Porcentaje 
significativo 
(Desfase 2) 

Porcentaje 
significativo 
(Desfase 3) 

Enero 13.5 32.0* 6.0 16.2 
Febrero 32.2* 11.2 15.7 14.3 
Marzo 16.6 23.5* 31.2* 7.8 
Abril 22.2* 20.5* 11.8 0.6 
Mayo 27.8* 7.0 6.9 15.2 
Junio 11.1 12.2 9.2 6.8 
Julio 13.8 11.8 7.9 35.0* 
Agosto 5.9 1.3 57.8* 14.1 
Septiembre 3.0 67.8* 12.2 1.8 
Octubre 68.7* 6.4 3.0 5.0 
Noviembre 7.5 5.5 6.7 25.7* 
Diciembre 20.6* 5.8 39.7* 14.8 
 

Tabla 3.19: Test de significancia de campo para la correlación entre SSTA y NWIPR. 
Los meses y desfases que verifican el test de significancia de campo al nivel 0.1 están 

marcados con un asterisco 
 
La figura 3.32 muestra la distribución geográfica de las correlaciones significativas 
entre las SSTA y NWIPR. 
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Figura 3.32: Distribución espacial de las correlaciones significativas entre las SSTA y 
NWIPR con y sin desfase. Las figuras marcadas con asterisco son aquellas que no 

satisfacen el criterio de interdependencia 
 

Esta correlación dependerá del mes que estemos estudiando. Cuando se analizan las 
correlaciones sin desfase para febrero en la figura 3.32, se puede observar que existe 
una correlación negativa en forma de dos bandas que se alargan desde la costa 
americana hasta la región euro-africana. La primera banda está localizada en latitudes 
tropicales y se extiende desde Sudamérica hasta el Golfo de Guinea. La segunda cruza 
el Atlántico desde el Golfo de México hasta Escandinavia. El patrón de SSTA en 
noviembre, diciembre y enero (desfases 1, 2 y 3) relacionado con la lluvia en febrero se 
parece a la estructura del tripolo que es bastante conocida, y en el que se puede observar 
que el lóbulo en la costa este de los EEUU es insignificante. Este lóbulo sólo se observa 
al considerar una significancia del 90 % en el test de T-Student. El tripolo es el patrón 
destacado de la variabilidad de SST en el Atlántico Norte (Czaja y Frankignoul, 1999; 
Marshall et al., 2001) y ha sido relacionado con la circulación atmosférica y en 
particular con el patrón NAO en invierno (Czaja y Frankignoul, 2002; Czaja et al., 
2003; Cassou, 2004 b). Los dos lóbulos situados al norte pueden tener impacto en las 
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trayectorias que siguen las tormentas al cruzar el Atlántico, mientras que el lóbulo al sur 
puede afectar la circulación de Hadley (Czaja et al., 2003; Losada et al. 2007). Algunos 
trabajos han probado la existencia de relaciones entre el lóbulo sur de este patrón y la 
precipitación de invierno en la Península Ibérica y en el noroeste de África (Rodríguez-
Fonseca y Castro, 2002; Rodríguez-Fonseca et al., 2006). La aparición de anomalías 
negativas en los dos lóbulos contribuye a un debilitamiento del semipermanente 
anticiclón de las Azores, favoreciendo la llegada de más frentes fríos a la región bajo 
estudio. La localización de estas anomalías es consistente con el dominio de situaciones 
de patrones de tiempo (o Weather types) de invierno, con vientos de suroeste y de oeste 
(Lorenzo et al., 2008 a). La anticorrelación entre SSTA en estas áreas y la lluvia en 
febrero puede verse afectada por la estabilidad de la columna de aire en la que influye el 
agua fría oceánica inmediatamente inferior, disminuyendo la actividad de los frentes 
fríos que se mueven sobre esas áreas. 
Analizando octubre (figura 3.32) sin desfase aparecen correlaciones extensas con 
valores altos de correlación. El patrón de SSTA en verano (julio, agosto y septiembre) 
relacionado con las anomalías de lluvia en octubre puede relacionarse con el patrón 
“horseshoe” (herradura) que aparece en esta época del año. La SSTA negativa o fría que 
aparece al sureste de Terranova y la anomalía de SST cálida presente a lo largo del 
límite este del Atlántico pronostican una fase negativa de la NAO que se presentará 
meses más tarde (Czaja y Frankignoul, 1999; Drevillon et al., 2001; Cassou et al. 2004 
a). En este caso, la correlación positiva con el límite este del Atlántico sugiere que el 
patrón de herradura precede a una NAO negativa que aumenta la posibilidad de 
situaciones de lluvia en octubre, cuando los chorros polares se aproximan a la latitud de 
Galicia. Por otro lado, en agosto y septiembre la “warm pool” atlántica, o zona del 
Golfo de México, está también positivamente correlacionada con la lluvia de octubre. 
Algunos trabajos han probado que el Golfo de México, normalmente cálido y con 
temperaturas oceánicas elevadas, tiende a reducir la fuerza del anticiclón subtropical del 
Atlántico Norte (Wang et al., 2007). 
Abril (figura 3.32) sin desfase está caracterizado por una banda tropical de correlaciones 
positivas. Se alarga desde el Golfo de Guinea hasta las costas americanas, alcanzado el 
océano Pacífico. Los patrones que aparecen para mayo y abril no son tan claros. Una 
posible explicación es la posible distorsión del patrón tripolo por advección, con un 
patrón no discernible. Hay que hacer notar que para abril se obtienen puntos fuera del 
Atlántico, en el área del Pacífico Ecuatorial, en concordancia con la conexión 
encontrada previamente entre el área de SST de “El Niño” y Galicia para primavera. 
Hay estudios previos que sugieren que el análisis de la variabilidad climática del 
Atlántico Norte debe tener en cuenta el papel de los trópicos, incluyendo las regiones 
oceánicas del Pacífico y del Índico (Hurrell et al., 2004; Hoerling et al. 2004), análisis 
que se ha realizado previamente en este trabajo. Por otra parte, la SSTA en marzo y 
abril, que correlaciona con la lluvia de mayo, muestra un fortalecimiento de los vientos 
del oeste en respuesta a un fortalecimiento de los gradientes meridionales de SST que se 
han visto en invierno (Sutton et al., 2001). 
A la vista de estos resultados, se podría establecer unas bases de predicción mensual de 
la lluvia en el área bajo estudio. Para ello se considerarán las correlaciones 
SSTA:NWIPR con un desfase de hasta tres meses ya que es la escala de decaimiento 
que se espera debido a la amortiguación local que está asociada a las interacciones 
atmósfera-océano (Frankignoul et al., 1998). 
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Figura 3.33: Ubicación geográfica de los clústeres para cada mes considerado 
 
Al igual que se hizo en el estudio estacional, se identifican las zonas de mayor 
persistencia y de mayor correlación para obtener los clústeres principales de correlación 
para cada mes y así elaborar los modelos de regresión. Se restringe el estudio a 1 y 2 
meses de desfase por ser los casos que presentan correlaciones más intensas. Para todos 
los meses se han encontrado dos clústeres principales (figura 3.33): 
 

• Febrero:  
 

o Clúster 1: Cerca de Irlanda y al suroeste de Gran Bretaña. 
o Clúster 2: Atlántico ecuatorial central. 

 
• Abril:  

 
o Clúster 1: En el Pacífico tropical, al sur de México. 
o Clúster 2: En el Atlántico tropical, al sur de las islas de Cabo Verde. 

 
• Mayo:  

 
o Clúster 1: Frente a la costa este de los EEUU. 
o Clúster 2: En el área que rodea a Islandia. 

 

FEBRERO ABRIL 

MAYO OCTUBRE 
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• Octubre:  
 

o Clúster 1: En el área entre las islas Canarias y Cabo Verde. 
o Clúster 2: Al norte del mar del Caribe. 

 
Una vez encontrados los clústeres se elaboraron los modelos de regresión para cada mes 
considerando un mes y uno y dos meses de desfase sobre NWIPR. Los resultados se 
resumen en la tabla 3.20. En dicha tabla, Ci hace referencia al número del cluster 
(clúster 1 y clúster 2) y Lj es el desfase considerado para cada término (de 1 a 2). 
 
 

Mes Desfase Ecuación Correlación 

Febrero 

1 mes NWIPR=a*SSTA_C1L1+b*SSTA_C2L1 
a=-0.3030,  b=-0.3489 0.5369 

1 y 2 mes 
NWIPR=a*SSTA_C1L1+b*SSTA_C2L1+c*SST
A_C1L2+d*SSTA_C2L2 
a=-0.3588,  b=-0.3389,  c=-0.1176,  d=0.2284 

0.5837 

Abril 

1 mes NWIPR=a*SSTA_C1L1+b*SSTA_C2L1 
a=0.2655,  b=0.1792 0.4089 

1 y 2 mes 
NWIPR=a*SSTA_C1L1+b*SSTA_C2L1+c*SST
A_C1L2+d*SSTA_C2L2 
a=-0.0221,  b=0.1475,  c=0.4189,  d=-0.0208 

0.4355 

Mayo 

1 mes NWIPR=a*SSTA_C1L1+b*SSTA_C2L1 
a=-0.4373,  b=0.0422 0.4156 

1 y 2 mes 
NWIPR=a*SSTA_C1L1+b*SSTA_C2L1+c*SST
A_C1L2+d*SSTA_C2L2 
a=0.0214,  b=0.2428,  c=-0.1061,  d=-0.0016 

0.5045 

Octubre 

1 mes NWIPR=a*SSTA_C1L1+b*SSTA_C2L1 
a=0.2102,  b=0.2234 0.4525 

1 y 2 mes 
NWIPR=a*SSTA_C1L1+b*SSTA_C2L1+c*SST
A_C1L2+d*SSTA_C2L2 
a=-0.2310,  b=0.0421,  c=0.4544,  d=0.2823 

0.5862 

 
Tabla 3.20: Modelos de regresión para predecir la NWIPR de los meses considerados 
utilizando un mes y uno y dos meses de desfase sobre TelePatA. CiLj: Ci es el número 

del cluster y Lj es el desfase considerado para cada término 
 
En la figura 3.34 se muestra la comparación entre las anomalías de lluvia reales y las 
predichas con los modelos de la tabla 3.20. 
Los mejores resultados fueron obtenidos en los meses de febrero y octubre. Al igual que 
en el estudio estacional, se puede observar en la figura 3.34 que la variabilidad de las 
series calculadas es baja si las comparamos con los valores reales. A pesar de esto, los 
resultados obtenidos muestran una correlación significativa entre los datos predichos y 
los datos observados (tabla 3.20). No obstante, esta correlación está siempre por debajo 
de 0.60, lo que indica que una parte importante de la variabilidad no puede ser explicada 
con un análisis lineal simple. Sin embargo, la relación entre las dos variables puede ser 
útil para anticipar posibles anomalías de lluvia (mayor o menor que la media) aunque no 
anticipará cuan anómala podrá ser. 
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Figura 3.34: Comparación entre las anomalías de lluvia reales y las predichas para los 
meses significativos y en el período bajo estudio 1950-2006. El eje de las X representa 

los años. El eje de las Y representa la anomalía de lluvia 
 
En base a esta idea se elaboraron, como en el caso estacional, las tablas de contingencia 
para cada mes (tabla 3.21). Los resultados obtenidos muestran la exactitud del método 
en la predicción de eventos extremos de precipitación, tanto aquellos que están por 
encima de la media, como los que están por debajo. La peor predicción observada 
corresponde al mes de abril, donde sólo el 76 % de los eventos extremos fueron 
correctamente identificados en la tabla de contingencia (tabla 3.21). La mejor 
predicción corresponde a febrero con el 86 % de los eventos extremos correctamente 
predichos. Mayo presenta un 81 % y octubre un 78 %. 
 
 

Febrero Observado  (-) Observado  (+)
Predicho  (-) 10 0 
Predicho  (+) 3 8 

Abril Observado  (-) Observado  (+)
Predicho  (-) 8 3 
Predicho  (+) 2 8 

Mayo Octubre 

Febrero Abril 

Observado 
Predicho 

Observado 
Predicho 

Observado 
Predicho 

Observado 
Predicho 
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Mayo Observado  (-) Observado  (+)
Predicho  (-) 10 1 
Predicho  (+) 3 7 

Octubre Observado  (-) Observado  (+)
Predicho  (-) 9 2 
Predicho  (+) 3 9 

 
Tabla 3.21: Tabla de contingencia utilizando las ecuaciones de los ajustes lineales para 

predecir eventos de precipitación extrema 
 
Para localizar los puntos de SSTA asociados con los eventos extremos y ver cual es la 
intensidad de la correlación se hizo un análisis de composites. Los resultados de este 
análisis se presentan en la figura 3.35. 
Para calcular los composites solamente se utilizarán los meses que consiguen pasar el 
criterio de interdependencia. Se analizan los datos de NWIPR para los meses 
considerados en el período 1951-2006, buscando aquellos que tengan eventos extremos, 
es decir, aquellos en los que NWIPR esté por encima o por debajo de ±1/2σ(NWIPR). 
Una vez localizados se toman los datos de SSTA de dichos meses encontrados. Se 
agrupan en eventos positivos y negativos y se calcula su media. Ahora lo que se tiene 
son dos series de datos, y se restan las matrices (eventos positivos – eventos negativos) 
para obtener los composites. Este mismo procedimiento se realizó con los campos de 
SSTA desfasados uno y dos meses. Las figuras que se obtuvieron (figura 3.35) 
representan muy bien las áreas que tienen una fuerte correlación con NWIPR. Así, las 
regiones con correlaciones significativas negativas (o positivas) en la distribución 
espacial de SSTA:NWIPR se corresponden con los valores negativos (o positivos) en 
los composites de SSTA. Además se pueden identificar en la figura de composites los 
clústeres utilizados anteriormente (figura 3.33). La diferencia más notable entre los 
mapas de correlación SSTA:NWIPR (figura 3.32) y los composites (figura 3.35) 
aparece en febrero, mes en el que se observa un centro de correlaciones positivas en los 
campos de composites con desfase en el medio del Atlántico (latitudes en torno a 40 – 
50 ºN). Este centro no se observa en los mapas de correlación SSTA:NWIPR (figura 
3.32), posiblemente debido al hecho de que la importancia de esta región aumenta al 
considerar eventos extremos y disminuye al considerar períodos completos. 
 
 
3.6 DISCUSIÓN 
 
Las SSTA han demostrado que tienen un gran potencial para mejorar la predicción 
climática en las latitudes medias, en particular en el NWIP. 
En este trabajo se ha demostrado que existe una relación entre las SSTA de áreas 
oceánicas alejadas del Atlántico y los patrones regionales de variación atmosférica que 
afectan al clima de la región del Atlántico Norte. Las correlaciones encontradas nos 
permiten elaborar predicciones estacionales para NAO y EA en invierno y SCA y EA en 
otoño. Estas relaciones también permiten predecir las tendencias de las anomalías de 
lluvia y temperatura en otoño e invierno en nuestra área de estudio. Esto puede servir de 
referencia para otras regiones europeas afectadas por los mismos patrones de 
teleconexión. 
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Figura 3.35: Composites para los meses y desfases clave en el estudio 

 
Se ha observado que las SSTA de las regiones que se utilizan para calcular los índices 
de Niño 3 y Niño 1+2 permiten predecir anomalías en la precipitación primaveral de 
Galicia. Los resultados muestran correlaciones significativas por encima del 45 % 
cuando se combinan distintos índices y desfases. Particularmente, los años de “La Niña” 
anuncian primaveras secas en Galicia. Mientras que los años con “El Niño” no anticipan 
la aparición de una primavera húmeda. Las relaciones encontradas pueden ser 
extendidas al suroeste de Europa. 
 
Además, se ha demostrado que la influencia de las regiones de SST que se utilizan para 
calcular los índices de Niño 3 y Niño 1+2 varía antes y después del Climate Shift. De 
esta forma, de 1951 a 1977 los eventos tipo Niña producían primaveras secas en la área 
bajo estudio. Después de 1977 son los eventos tipo Niño los que afectan a la región, 
dándose el mecanismo de WES y llegando las ondas de Rosbby hasta las latitudes de la 
Península Ibérica.  
 
Las SSTA del Atlántico Norte presentan una influencia estadísticamente significativa 
sobre las anomalías de precipitación de los meses de febrero, abril, mayo y octubre. 
Esto permite elaborar modelos de regresión que nos proporcionan una predictabilidad 
potencial de eventos extremos de precipitación en Galicia que oscilan entre el 76 % y el 
86 %. 
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Capítulo 4: 
 
Conclusiones 
 
 
 
En este trabajo se ha analizado la interacción entre el océano y la atmósfera en base 
primeramente a la influencia que la circulación del océano profundo tiene sobre el 
comportamiento del clima a largo plazo y en un segundo lugar en base al estudio de las 
anomalías de la temperatura superficial del océano como herramienta de predicción 
estacional. 
Siguiendo este esquema, en la primera parte de este trabajo se han estudiado y analizado 
los efectos que pueden tener sobre el clima los cambios que puedan darse en el 
comportamiento e intensidad de la circulación profunda del océano. 
Para dicho estudio se consideró tanto un modelo simple teórico como un modelo de 
complejidad intermedia. En ambos se estudió el efecto que la variabilidad natural del 
clima, no resuelta hasta ahora por los modelos de estudio climático, puede tener sobre el 
comportamiento de la THC y consecuentemente sobre el clima. 
En este estudio la variabilidad climática ha sido simulada a través de la adición de 
forzamientos estocásticos en los diferentes modelos considerados. Dichos forzamientos 
fueron considerados de forma que pudieran reproducir cambios en la descarga de agua 
dulce sobre la región del mar de GIN, una de las áreas más sensibles a cambios debidos 
al calentamiento global y en la que tiene lugar el principal sumidero de la THC. 
Los resultados obtenidos muestran que la THC puede verse modificada de forma 
drástica ante fluctuaciones en la descarga de agua dulce sobre la región de estudio, 
acentuándose estos cambios en un contexto de calentamiento global. En este trabajo se 
ha observado como los cambios de alta frecuencia pueden hacer que un sistema 
altamente no lineal, como es el sistema climático, pueda estar más cerca de 
experimentar transiciones entre distintos regímenes de comportamiento. Además se ha 
observado que en el contexto de calentamiento global esa posibilidad de transición 
aumenta considerablemente. 
También se ha observado que la simulación de descargas aleatorias, con periodos de 
entre 10 y 70 años que reproducen eventos extremos de episodios Niño en los que la 
descarga de agua dulce en el Atlántico Norte se ve afectada, pueden debilitar de forma 
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considerable la intensidad de la THC, provocando cambios importantes en el clima tales 
como: 
 

• Disminución de la temperatura superficial del aire en el Atlántico Norte, con un 
máximo en latitudes altas. 

• Debilitamiento en la función de corriente en 500 hPa 
• Disminución de la precipitación sobre Europa y desplazamiento de la zona de 

convergencia intertropical. 
• Disminución de la SST en el área del Atlántico Norte, alrededor de Groenlandia. 
• Disminución de la SSS en el mar de Labrador y en el estrecho de Hudson. 

 
Así pues, el capítulo 2 de este estudio corrobora la importancia de considerar la adición 
de diferentes forzamientos estocásticos que ayuden a mejorar la representación de los 
modelos climáticos y la compresión de muchos procesos no lineales del sistema 
climático, incluyendo las transiciones entre diferentes regímenes. 
En la segunda parte de este trabajo se ha estudiado el potencial de las anomalías de la 
temperatura superficial del mar como herramienta predictiva en los pronósticos de 
carácter estacional sobre regiones ubicadas en latitudes medias del Atlántico Norte. 
Este estudio ha proporcionado interesantes resultados: 
Se han encontrado relaciones entre las SSTA de regiones del océano Pacífico e Índico 
que permiten elaborar predicciones estacionales de los patrones regionales de variación 
atmosférica que afectan al clima del Atlántico Norte para las estaciones de otoño e 
invierno. Esto permitirá la elaboración de predicciones estacionales de lluvia y 
temperatura en regiones influenciadas por dichos patrones. 
Se ha encontrado que el estudio de las SSTA de las áreas oceánicas utilizadas para la 
elaboración del índice Niño 3 y Niño 1+2 permite elaborar predicciones sobre la 
precipitación de primavera de la región del Noroeste de la Península Ibérica. En este 
mismo estudio se ha observado un cambio importante en la influencia de dichas 
relaciones tras el Climate Shift ocurrido en los años 70, de forma que si bien antes de 
1977 los eventos tipo Niña predecían primaveras secas sobre el noroeste de la Península 
Ibérica, serán los eventos tipo Niño los que mayor influencia tendrán sobre dicha área 
después de 1977 a través del mecanismo de WES. 
Finalmente se ha encontrado que las SSTA de ciertas regiones del Atlántico Norte 
presentan una significativa capacidad predictiva de las anomalías de precipitación para 
los meses de febrero, abril, mayo y octubre, proporcionando una útil herramienta 
predictiva de los eventos extremos de precipitación en el noroeste de la Península 
Ibérica. 
Entre las futuras líneas de investigación que permitirán continuar con el trabajo iniciado 
en esta memoria se encuentra la compresión y reproducción de los diferentes links 
existentes entre las SSTA y el comportamiento de las variables de precipitación y 
temperatura del área de estudio con un modelo de circulación general, como el UCLA 
model desarrollado en la Universidad de California de Los Ángeles. Con la ayuda de 
esta nueva herramienta se podrá estudiar el origen de la teleconexión encontrada entre la 
precipitación en el noroeste de la Península Ibérica y los eventos ENSO, así como 
verificar si las hipótesis planteadas en la sección 3.5.3 acerca de la transmisión de la 
señal ENSO son correctas. 
Además, una vez que se hayan encontrado las relaciones físicas y dinámicas que 
expliquen los resultados encontrados en este estudio, se podrán usar los campos de SST 
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predichos para el futuro por los modelos climáticos ejecutados en diferentes escenarios 
del IPCC para predecir futuras tendencias de precipitación y temperatura estacional en 
la región de estudio. 
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Anexo 1: Acrónimos 
 
 

• AGCM: Modelos atmosféricos de circulación general, del inglés Atmosphere 

General Circulation models. 

• AMO: Oscilación multidecadal del Atlántico, del inglés Atlantic Multidecadal 

Oscillation. 

• AOGCM: Modelos de circulación general que acoplan atmósfera y océano, del 

inglés Atmospheric-Ocean General Circulation Models. 

• CTD: Conductivity Temperature Depht. 

• CV: Coeficiente de variación. 

• EA: Patrón del Atlántico Este, del inglés East Atlantic Pattern. 

• EA/WR: Patrón del Atlántico Este/ Rusia Occidental, del inglés East 

Atlantic/West Russian pattern. 

• EMIC: Modelos de complejidad intermedia, del inglés Earth System Models of 

Intermediate Complexity. 

• ENSO: El Niño-Oscilación Sur, del inglés El Niño-Southern Oscillation. 

• EOF: Funciones ortogonales empíricas, del inglés Empirical Orthogonal 

Functions. 

• EP-NP: Patrón del Pacífico Este - Pacífico Norte, del inglés East Pacific-North 

Pacific pattern. 

• GCM: Modelos de circulación general, del inglés General Circulation Models. 

• IPCC: Panel intergubernamental del cambio climático, del inglés 

Intergovernmental Panel on Climate Change. 

• ITCZ: Zona de convergencia intertropical, del inglés InterTropical Convergence 

Zone. 

• Ma: Millones de años. 
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• MJO: Oscilación de Madden-Julian, del inglés Madden-Julian Oscillation. 

• MOC: Giro vertical en el transporte meridional del sistema de circulación, del 

inglés Meridional Overturning Circulation. 

• NADW: Agua Noratlántica profunda, del inglés North Atlantic Deep Water. 

• NAO: Oscilación del Atlántico Norte, del inglés North Atlantic Oscillation. 

• NWIP: Noroeste de la Península Ibérica, del inglés NorthWest Iberian 

Peninsula. 

• NWIPR: Índice de precipitación en el noroeste de la Península Ibérica, del 

inglés NorthWest Iberian Peninsula Rainfall. 

• OGCM: Modelos oceánicos de circulación general, del inglés Oceanic General 

Circulation models. 

• ONI: Índice de El Niño oceánico, del inglés Oceanic Niño Index. 

• PC: Componentes principales, del inglés Principal Components. 

• PCA: Análisis de componentes principales, del inglés Principal Component 

Analysis. 

• PDO: Oscilación decadal del Pacífico, del inglés Pacific Decadal Oscillation. 

• PNA: Patrón del Pacífico/Norteamérica, del inglés Pacific/North American 

pattern. 

• POL: Patrón polar euroasiático, del inglés POLar Eurasia pattern. 

• ppt: Partes por mil, del inglés parts per thousand. 

• psu: Unidades prácticas de salinidad, del inglés practical salinity units. 

• pss: Escala práctica de salinidad, del inglés practical salinity scale. 

• PT: Patrón de transición pacífica, del inglés Pacific Transition pattern. 

• RPCA: Análisis de componentes principales rotados, del inglés Rotated 

Principal Component Analysis. 

• SCA: Patrón escandinavo, del inglés SCAndinavian pattern. 

• SLP: Presión superficial del mar, del inglés Sea Level Pressure. 

• SOI: Índice de oscilación sur, del inglés Southern Oscillation Index. 

• SSS: Salinidad superficial del mar, del inglés Sea Surface Salinity. 

• SST: Temperatura superficial del mar, del inglés Sea Surface Temperature. 

• SSTA: Anomalías de la temperatura superficial del mar, del inglés Sea Surface 

Temperature Anomalies. 
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• Sv: Sverdrups. 

• TelePat: Patrón de teleconexión, del inglés Teleconnection Pattern. 

• TelePatA: Anomalía en el patrón de teleconexión, del inglés Teleconnection 

Pattern Anomaly. 

• THC: Circulación termohalina, del inglés ThermoHaline Circulation. 

• TNH: Patrón tropical del Hemisferio Norte, del inglés Tropical Northern 

Hemisphere pattern. 

• WES (mecanismo de): Mecanismo de retroalimentación entre el viento, la 

evaporación y la SST, del inglés Wind-Evaporation-SST feedback. 

• WP: Patrón del Pacífico oeste, del inglés Western Pacific pattern. 
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