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Intercambio Troposfera-Estratosfera

La identificacion y el entendimiento de los procesos dindmicos, quimicos y fisicos que
controlan el vapor de agua, ozono, radicales constituyentes, aerosoles y nubes, asi como
su impacto en el balance radiativo de la alta troposfera y la baja estratosfera son
aspectos fundamentales para el avance en el conocimiento de clima y futuras
predicciones sobre las tendencias e impacto en la atmoésfera terrestre.

La region ATBE es una region que puede definirse como la parte de la atmosfera
ubicada entre los 5 y 20 km. Dindmicamente, esta region es una zona de transicion entre
la troposfera dominada por los procesos convectivos y la estratosfera, estable y
estratificada. La ATBE ademads separa quimicamente y radiativamente distintas clases
de masas de aire. La tropopausa es la capa de transicion que identifica principalmente
el marcado cambio entre la baja estabilidad de la troposfera y la estratosfera altamente
estable.

Los criterios utilizados para la definicion de la tropopausa varian segin la variable
atmosférica estudiada y en base a ellos se puede definir la tropopausa térmica, la
tropopausa del punto frio y la tropopausa dinamica en funcién de la verticidad
potencial. Por otro lado, la region se caracteriza ademas por marcados gradientes en la
concentracion de gases traza de origen troposférico o estratosférico, como el vapor de
agua y el ozono. Ya que los diferentes procesos fisicos determinan el comportamiento
de la tropopausa y éstos son cualitativamente distintos en las regiones tropicales y
extratropicales, es conveniente distinguir entre la tropopausa tropical de la extratropical.
En los tropicos, la tropopausa es relativamente alta, con una tropopausa de punto frio
cercana a los 17 km. El gradiente térmico, ubicado entre los 12 y 14 km, es determinado
principalmente por el equilibrio radiativo — convectivo, mientras que la estructura
térmica por encima de los 14 km estd esencialmente en equilibrio radiativo. En general,
la regiéon de la atmosfera tropical comprendida entre los 12 km y la altura de la
tropopausa de punto frio (17 km) tiene caracteristicas intermedias entre la troposfera y
la estratosfera y usualmente es denominada Capa de Tropopausa Tropical (TTL del
inglés: tropical tropopausa layer). La presencia de cirrus delgados o sub-visibles en esta
region es frecuente y aun cuando los mecanismos de formacién no estdn del todo
comprendidos, sus efectos en la circulacion general y en la humedad de la atmosfera son

esenciales.
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En las regiones extra tropicales, el nivel de la tropopausa es altamente variable
dependiendo de la ubicacion de los jets subtropical y polar. Usualmente los niveles
caracteristicos varian entre los 12 y 14 km en la regioén subtropical y 8 y 10 km en la
region polar. El gradiente de temperatura troposférica en las latitudes medias esta
fuertemente ligado a procesos baroclinicos que ajustan permanentemente el nivel de la
tropopausa, mientras que la estratosfera estd cercana al equilibrio radiativo. En
promedio, anualmente se observa un desplazamiento de circulacion hacia abajo en las
zonas extra tropicales que estd en equilibrio con el movimiento de las masas de aire
tropicales hacia arriba. La region extra tropical, y particularmente la tropopausa (Extra
Tropical Tropopause Layer, ExTTL), es wuna region altamente influenciada por
procesos sinopticos y de pequefia escala, con mucha variabilidad relacionada a la
actividad de ondas baroclinicas.

La importancia del conocimiento de la region ATBE ha sido remarcada recientemente
debido a su importancia relacionada con los efectos radiativos de las nubes, aerosoles,
vapor de agua en el clima, ciclos de vida de las nubes, mecanismos de
hidratacién/deshidratacién de la estratosfera asi como en los procesos quimicos y sus
impactos en la produccidén/pérdida de ozono y el intercambio troposfera — estratosfera.
El objetivo de la presente tesis es analizar la region ATBE en Buenos Aires como caso
de estudio en latitudes medias, poniendo énfasis particularmente en el intercambio
troposfera — estratosfera. Este proceso de intercambio es analizado por medio del
estudio de la variabilidad de la tropopausa, deteccion y analisis de nubes cirrus,
retrotrayectorias calculadas en coordenadas isentropicas utilizando un modelo de
aproximacion lagrangiana, asi como procesos de transporte de gases traza en la

vecindad de la capa de transicion.

Palabras Claves: intercambio troposfera —estratosfera, nubes cirrus, retrotrayectorias,

gases traza.
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Troposphere - Stratosphere Exchange

Identifying and understanding the dynamical, chemical and physical processes that
control water vapour, ozone, radical constituents, aerosols, and clouds, as well as their
impact on radiative balance of the upper troposphere and lower stratosphere (UTLS) are
critical for advancing the reliability of predictions of climate change or of trends in
global air quality.

The UTLS region is roughly defined as the part of the atmosphere between 5 and 20
km. Dynamically, the region is a transition zone between the convectively dominated
troposphere and the stable stratified stratosphere, and separates radiatively and
chemically distinct air masses. The tropopause is fundamentally identified by the
change in the static stability between the troposphere, with low stability, and the
stratosphere (high stability).

Several criteria, such as thermal lapse rate, the temperature minimum, i.e.: the cold
tropopause, static stability and potential vorticity have been used to define the
tropopause. On the other hand, the region is characterized by strong gradients in many
trace constituents with tropospheric or stratospheric origin, such as water vapour and
ozone, and these tracers have also been used to define the tropopause. Because different
physical processes determine the tropopause behaviour in the tropics and the
extratropics, it is useful to distinguish the discussion of these regions.

In the tropics, the tropopause is relatively high, with cold point near 17 km. The
tropospheric lapse rate, up to 12 — 14 km, is determined by radiative — convective
equilibrium, while the thermal structure above [] 14 km is primarily radiative balance.
Overall the region of the tropical atmosphere between [J 12 km and the altitude of the
cold point (17 km) or slightly above has characteristics intermediate between those of
the troposphere and stratosphere, and is referred to as Tropical Tropopause Layer (TTL)
This, sometimes subvisible, cirrus clouds are observed over large areas of the TTL,
although their formation mechanism(s) and effects on the large scale circulation and
humidity are poorly known.

In the extratropics, the tropopause (Extratropical Tropopause Layer, EXTTL) level is
highly variable depending on the location of the polar and subtropical jet streams which
meander back and forth across this region during all seasons. Typical tropopause

heights are 12 — 14 km on the subtropical side of the polar jet stream and 8§ — 10 km on
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the polar side. The tropospheric lapse rate in midlatitudes is determined by baroclinic
adjustment, while stratospheric is again in radiative equilibrium. The extratropical
tropopause region is characterized by a high degree of synoptic and smaller scale
variability, related to transient baroclinic wave activity.

Recent work has highlighted the importance of the UTLS region for a number of issues,
including the radiative effects of clouds, aerosols and water vapour in the present and
future climate (IPCC, 2001), cloud life cycles and mechanisms of dehydration of the
stratosphere as well as the details of the UTLS radical chemistry and its impact on
ozone production/loss and finally, the mechanisms of extratropical stratosphere —
troposphere exchange.

The objective of the present thesis is to analyze the critical areas for understanding the
role of the UTLS in Buenos Aires as example of midlatitude case, considering
especially the troposphere — stratosphere exchange. This exchange is analyzed by means
of the study of the variability of the tropopause region, detection and analysis of local
cirrus clouds, back-trajectories calculated in isentropic coordinates using a lagrangian

model, as well as vertical cross tropopause tracers flux estimations.

Keywords: troposphere-stratosphere exchange, cirrus clouds, back-trajectories, tracers.



Abreviaturas

ATBE Alta Troposfera — Baja Estratosfera

BD Brewer Dobson

ECMWF European Centre for Medium Rnge Weather Forecasts
CHAMP Challenging Minisatellite Payload

ERA ECMWEF reanalisis

ExTTL Extra tropical Tropopause Layer

GPS Sistema de Posicionamiento Global

HS Hemisferio Sur

HN Hemisferio Norte

ITE Intercambio Troposfera Estratosfera

JPL Jet Propulsion Laboratory

NCEP National Centres for Environmental Prediction
OMM Organizacion Meteorologica Mundial

OD Espesor optico

PV Vorticidad Potencial

QBO Oscilacion Quasi Bienal

RO Radio-ocultaciones

RS radiosondeos

SAC-C Satélite de Aplicaciones Cientificas

TC Cirrus delgados

TTL Tropical Tropopause Layer

NOAA National Oceanic and Atmospheric Administration
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Introduccion General

La region denominada alta troposfera — baja estratosfera (ATBE) se define como
la parte de la atmosfera ubicada en promedio global entre los 5 y los 20 km.
Dinamicamente esta region es una zona de transicion entre la troposfera, dominada por
la conveccidn y procesos baroclinicos, y la estratosfera estratificada y estable. Ademas,
separa masas de aire tanto radiativamente como quimicamente distintas. La tropopausa,
es la region habitualmente identificada por el cambio de estabilidad estatica entre la

troposfera (débilmente estable) y la estratosfera (altamente estable).

Existen variados criterios, segun sea el pardmetro distintivo a estudiar entre la
troposfera y la estratosfera, que se utilizan para identificar la tropopausa. Los mas
ampliamente utilizados definen la zona de transicion en funcion del gradiente vertical de
la temperatura - tropopausa térmica-, del nivel mas frio - tropopausa de punto frio-, o en
funcién de la vorticidad potencial - tropopausa dindmica-. Por otro lado, esta region se
caracteriza por los marcados gradientes en muchas especies quimicas originadas en la
troposfera o en la estratosfera, denominadas constituyentes traza o trazadores, mediante
los cuales también es posible definir a la tropopausa. Tal es el caso del vapor de agua,
con grandes cantidades en la troposfera, y del ozono, cuyo reservorio natural es la
estratosfera. Estos casos representan diversas definiciones posibles para la tropopausa
quimica.

Dado que diferentes procesos fisicos distinguen el comportamiento de la tropopausa en
los tropicos frente a las regiones extra tropicales, es importante caracterizar ambas
zonas por separado.

En los tropicos, la tropopausa es relativamente alta, con una tropopausa de punto frio
cercana a los 17 km. El gradiente térmico, ubicado entre los 12 y 14 km, es determinado
principalmente por el equilibrio radiativo — convectivo, mientras que la estructura
térmica por encima de los 14 km estd esencialmente en equilibrio radiativo. En general,
la region de la atmosfera tropical comprendida entre los 12 km y la altura de la
tropopausa de punto frio (17 km) tiene caracteristicas intermedias entre la troposfera y
la estratosfera y usualmente es denominada Capa de Tropopausa Tropical (TTL del

inglés: tropical tropopausa layer).



En las regiones extra tropicales, el nivel de la tropopausa es altamente variable
dependiendo de la ubicacion de los jets subtropical y polar. Usualmente los niveles
caracteristicos varian entre los 12 y 14 km en la regioén subtropical y 8 y 10 km en la
region polar. El gradiente de temperatura troposférica en las latitudes medias esta
fuertemente ligado a procesos baroclinicos que ajustan permanentemente el nivel de la
tropopausa, mientras que la estratosfera estd cercana al equilibrio radiativo. En
promedio, anualmente se observa un desplazamiento de circulacion hacia abajo en las
zonas extra tropicales que estd en equilibrio con el movimiento de las masas de aire
tropicales hacia arriba. La region extra tropical, y particularmente la tropopausa, es una
region altamente influenciada por procesos sindpticos y de pequeiia escala, con mucha
variabilidad relacionada a la actividad de ondas baroclinicas. La tropopausa
extratropical , asi como la TTL, tiene un espesor variable por lo que también se la
conoce como Capa de Tropopausa Extra tropical o ExTTL.
Recientemente, dada esta variabilidad del comportamiento de la tropopausa, se ha
reemplazado el estudio de esta capa de transicion por la region denominada alta
troposfera — baja estratosfera. La introduccién del concepto de ATBE, permite ampliar
el estudio de los mecanismos de influencia entre la troposfera y la estratosfera. Mas
aun, desde el punto de vista de la region como sistema acoplado, es posible incorporar
el estudio de fendémenos de influencia de la estratosfera sobre la troposfera y viceversa,
dando lugar a un ciclo de interaccion en el que la estratosfera se concibe como region
atmosférica activa, en detrimento de una capa estratificada y pasiva.
De la misma manera en que es posible distinguir la tropopausa tropical de la
extratropical, la region ATBE, posee mecanismos de intercambio que son propios de
cada latitud. Si bien el proceso de transporte y circulacion general se puede describir en
forma global, existen diferentes mecanismos que influyen en forma cualitativamente
distinta dependiendo de si la latitud es tropical o extra tropical. Estas diferencias
cualitativas, que privilegian el transporte vertical por medio de procesos convectivos en
los tropicos, mientras en latitudes altas y medias se producen generalmente alineados al
pasaje de frentes turbulentos, proporcionan también un panorama distintivo de la
distribucion de las especies quimicas en las diferentes latitudes, y por lo tanto afectan en
forma directa al balance radiativo local, y en consecuencia, el global.

El anélisis de los mecanismos predominantes y sus efectos en la ATBE puede ser
abordado desde diferentes perspectivas. Desde el punto de vista dindmico, relacionado

con el comportamiento y la variabilidad de la tropopausa asi como los fendémenos



meteoroldgicos que desencadenan situaciones de deformaciéon o quiebre de esta
membrana permeable de transicidon, es posible aportar una informacioén valiosa sobre
fenomenos de intrusion de aire troposférico en la estratosfera. Su estudio detallado,
puede explicar si tales intrusiones constituyen procesos de mezcla de masas de aire en
forma reversible o irreversible. Como consecuencia de la naturaleza de la mezcla, es
posible incursionar también en el estudio de los fendémenos de deshidratacion
/hidratacion estratosférica. Es decir, incorporar el conocimiento del comportamiento de
los gases de efecto invernadero, en particular, el vapor de agua. Este gas, a su vez,
resulta un componente fundamental de las formaciones nubosas altas, tales como los
cirrus, compuestos esencialmente por cristales de hielo de diferentes formas
geométricas y orientacion dentro de la formacion nubosa, espesor y densidad, asi como
distancia relativa a la tropopausa. Los cirrus, dada su composicion, ubicacion
principalmente troposferica, permanencia temporal y su naturaleza ubicua desempefian
un rol fundamental en el balance radiativo de la atmdsfera terrestre, cuyo estudio se
considera fundamental para avanzar en la comprension de los procesos de variabilidad
y cambio climatico.

La distribucion estacional de los cirrus estd relacionada con procesos convectivos y su
mecanismo de formacidén atn no estd completamente entendido. Sin embargo, varios
analisis han demostrado que la formacion de estas nubes esta relacionada no solo con
procesos de conveccidn sino con mecanismos locales de corta escala.

El impacto radiativo de estas “nubes de hielo” es complejo y estd determinado por la
relacion “efecto invernadero versus albedo”. Mientras el scattering de la radiacion solar
causa un enfriamiento en la superficie terrestre, la absorcion y emision de radiacion
infrarroja implica la captura de energia en el sistema atmosférico de la Tierra. La
manera en que estos dos efectos interactiian, y por lo tanto influencian el balance
radiativo de la atmoésfera, depende fuertemente de las propiedades Opticas, altura,
espesor y temperatura de los cirrus. En particular, los denominados cirrus de la
tropopausa, adquieren una importancia ain mayor dada la alineacion de sus topes con la
capa de transicion y por lo tanto el posible papel que desempefian en los procesos de
transferencia y transporte de las masas de aire cuando se producen eventos de multiple
tropopausa.

Finalmente, desde el punto de vista quimico, las diferentes composiciones de la
troposfera y la estratosfera en cuanto a especies quimicas y vida util de sus

constituyentes, da lugar al estudio de procesos de intercambio a través del seguimiento



de gases traza especificos de cada capa, a lo largo de la region ATBE. El seguimiento
temporal y espacial de estos gases, permiten determinar eventos donde se producen
procesos de intercambio a través de la tropopausa.

En el marco del estudio de los procesos de intercambio global de la region ATBE, el
objetivo de esta tesis es analizar procesos de intercambio troposfera - estratosfera sobre

latitudes medias, particularmente sobre Buenos Aires, a lo largo del periodo 2001-2006.



Capitulo 1

El presente capitulo introduce los antecedentes y conceptos fundamentales de la
estructura vertical de la atmoésfera asi como los procesos de circulacion de escala
global y sinoptica, enfatizando los mecanismos relacionados con la alta troposfera —
baja estratosfera donde se producen los procesos de intercambio de interés para este
trabajo.



Intercambio Troposfera — Estratosfera

1.1. Estructura Vertical de la Atmodsfera

La expresion “acoplamiento troposfera — estratosfera” sugiere en primer lugar definir
qué son exactamente la troposfera y la estratosfera, o mas especificamente, qué
distingue a ambas capas. Convencionalmente la atmdsfera se subdivide verticalmente
en varias capas consecutivas de acuerdo con la distribucion de la temperatura en
funcion de la altura; i.e., el gradiente vertical de la temperatura. (Figura 1.1). La capa
inferior, que se extiende desde la superficie hasta aproximadamente los 8 km en los
tropicos o 17 km en latitudes altas, se denomina troposfera. En esta capa, que contiene
el 85% de la masa de la atmosfera con alta concentracion de vapor de agua y escaso
ozono, ocurren la mayor parte de las actividades humanas y fenomenos climaticos. Ya
que el calor de la troposfera procede principalmente de la re-irradiacion solar de la
Tierra, la temperatura troposférica decrece con la altura. Desde el punto de vista
energético la troposfera es la parte de la atmdsfera en la cual el efecto desestabilizador
de la radiacion solar sobre la superficie terrestre conduce a un estado de equilibrio
estatico débil y a un régimen de transporte de energia turbulento. En los tropicos este
transporte turbulento esta asociado a procesos convectivos', mientras que en la region
extra-tropical esta inestabilidad estd relacionada con fendmenos baroclinicos (Held,
1982). En el seno de esta region, los fendmenos de transporte ocurren relativamente
rapido; i.e.: la escala de tiempo es corta, pudiendo variar desde horas para procesos
convectivos hasta dias en el caso de transporte baroclinico. Es decir, grandes
transferencias de calor en tiempos breves caracterizan a la troposfera como una capa
donde las masas de aire se mezclan e interactian en forma turbulenta. Dadas estas
caracteristicas, la troposfera podria definirse en forma alternativa como la region de la
atmosfera en la cual las parcelas de aire estdn en contacto con la superficie terrestre por
un periodo de tiempo corto, por ejemplo, una semana (Esler et al. 2002). Esta conexion
directa con la superficie terrestre, asi como su naturaleza turbulenta es una

caracteristica de la troposfera con implicaciones relevantes

! Los términos o conceptos técnicos estan explicados en el Glosario, al final de la tesis
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Figura 1.1. Perfil de temperatura en funcion de la altura de la atmosfera
terrestre. El recuadro en rojo resalta la zona de interés para este estudio.

para el clima; por ejemplo, el contacto directo con la superficie terrestre proporciona a
la troposfera gases como el vapor de agua, en cantidades relativamente abundantes.
Esta propiedad caracteristica de la troposfera estd contenida en su propio nombre, ya
que el término troposfera proviene de la palabra griega tropos, que significa mezcla,
cambio. Por encima de esta region con transferencia turbulenta de calor a gran escala,
la atmosfera es comparativamente estdtica. En primera aproximacion, el estado de
equilibrio radiativo, caracterizado por una temperatura T.g, es estable y solo es
abandonado debido a forzantes externos producidos por la propagacion de ondas desde
la troposfera, a excepcion de la variacién estacional de la T.q (Garcia, 1987) y la
circulacion de Hadley (Dunkerton, 1978; Semeniuk y Sheperd, 2001a) las cuales son
térmicamente forzadas. Las ondas atmosféricas al propagarse transfieren momento
angular y energia (no calor) desde la superficie terrestre y la troposfera hacia capas
superiores de la atmodsfera. La contribucion energética es practicamente despreciable
por debajo de los 80 km debido a los procesos radiativos, pero el impacto del momento
angular es considerable. El forzante de ondas en esta region es esencialmente mecanico.
En la estratosfera, el torque negativo de las ondas planetarias u ondas de Rossby

producen un flujo de masa desde el Ecuador hacia los polos (Andrews et al., 1987;



Holton et al., 1995). Si consideramos un marco de referencia euleriano, dada
determinada posicion, el torque negativo es compensado por el torque de la fuerza de
Coriolis producido por el flujo de los polos. Si consideramos el movimiento de las
parcelas de aire, i.e., trayectorias lagrangianas, el torque negativo es compensado por la
pérdida de momento angular que sufre la parcela de aire a medida que se desplaza hacia
el polo. Debido a la conservacion de la masa, el flujo entonces se desplaza hacia arriba
en el tropico y hacia abajo en las regiones extra tropicales. Este desplazamiento de flujo
vertical induce un calentamiento o enfriamiento adiabatico que es balanceado por un
enfriamiento o calentamiento radiativo, respectivamente. Es por esta razén por la cual
muchas veces a la circulacion meridional se la denomina circulacion diabatica
(Shepherd, 2002). La temperatura estratosférica aumenta a medida que aumenta la
altura debido especialmente a la presencia abundante del ozono que absorbe la
radiacion solar ultravioleta. En contraposicion a la troposfera, la estratosfera presenta
una clara estabilidad estatica donde los procesos de transporte de energia son casi
despreciables y el equilibrio térmico dominante es el radiativo; por ende la turbulencia
es inhibida: los desplazamientos verticales rapidos son generalmente despreciables,
privilegiando los desplazamientos horizontales cuasi-isentropicos. El hecho que en la
estratosfera los desplazamientos horizontales sean mas relevantes que los verticales
esta contenido en su propio nombre; la palabra estratosfera proviene del vocablo latino
stratum, que significa estratificada. Este concepto es el que, desde el punto de vista
dindmico diferencia la troposfera y la estratosfera: la troposfera estd débilmente
estratificada, por lo que los desplazamientos, intercambio de masas de aire y calor en
sentido vertical se ven facilitados en lapsos cortos de tiempo, mientras que la
estratosfera, fuertemente estratificada inhibe los desplazamientos verticales, facilitando
los horizontales sobre superficies isentropicas, en escalas de tiempo mucho mayores,
pudiendo alcanzar intervalos anuales (Figura 1.2). Desde una perspectiva quimica, la
estratosfera es un “ambiente” poco idoneo para la radiacion UV, con fendomenos de
intercambio escasos y vapor de agua minimo, mientras que por el contrario la
troposfera en un “ambiente” propicio para la radiacion UV, con alto contenido en vapor

de agua y turbulencia (Haynes y Shepherd, 2001).



Por tanto, el aire en la estratosfera estd aislado de la superficie terrestre, por lo que
incluso procesos fotoquimicos y de oxidacion débiles pueden afectar la distribucion
quimica de las especies ya que se desarrollan en escalas de tiempo muy largo
(“chemical aging”). De hecho estos procesos representan el Unico reservorio para
determinadas especies quimicas cuya vida media es larga; por ejemplo CHs, N,O y
CFCs?. El contraste entre las escalas de tiempo entre la estratosfera y la troposfera se ve
reflejado en la distribucion espacial de muchas especies quimicas, por lo que la capa
limite entre la troposfera y la estratosfera muchas veces se define en forma quimica.
Esta capa limite es la denominada tropopausa. Esta delgada region de transicion y
mezcla, con un espesor que varia entre 1 km para los tropicos y los 6 km para zonas
extra-tropicales, es crucial para el sistema acoplado troposfera — estratosfera. La mayor
parte de la quimica relevante para la atmodsfera depende del radical OH, cuya
produccion esta directamente relacionada con el ozono y el vapor de agua, sustancias
que interactian especialmente en la tropopausa y sus vecindades. Las bajas
temperaturas de la tropopausa son idoneas para la formacion de cristales sélidos en sus
diferentes formas como las nubes; formaciones éstas relevantes en el balance radiativo
de la Tierra y en el intercambio de vapor de agua. Debido a ello, la tropopausa
desempefia un rol muy complejo en la dindmica, transporte, radiacion, quimica y la

microfisica de sistema acoplado troposfera — estratosfera.
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Inicialmente, los estudios sobre la tropopausa se restringieron a la dindmica y los
fenomenos de transporte de la capa de transicion; sin embargo para poder obtener una
vision mas completa de la tropopausa y su rol en el clima es necesario ahondar en los
aspectos quimicos y radiativos. Dado que la tropopausa es el medio de contacto entre
troposfera y estratosfera, es decir el punto de inflexién entre la naturaleza turbulenta y
poco estratificada de la troposfera y el equilibrio radiativo estratosférico estratificado,
se deduce que en el seno de la tropopausa es donde estos mecanismos de intercambio y
transporte ocurren. Esto sugiere que la tropopausa mas que una capa, podria bien
definirse como una membrana permeable en ambos extremos, a través de la cual se
producen procesos de transporte, tanto de larga como pequenia escala de tiempo, los

cuales conducen a una mezcla de masas de aire entre la troposfera y estratosfera.
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Figura 1.3. Distribucion media anual y zonal de la temperatura potencial (lineas solidas) y
temperatura (punteadas) en Kelvin. La linea gruesa marca la tropopausa térmica. En la Figura se
puede apreciar la estratificacion débil en la troposfera y fuerte en la estratosfera, y el minimo de
temperatura en la tropopausa tropical. Las zonas sombreadas muestran la parte mas baja de la
estratosfera, la cual estd ventilada por el aire troposférico a través de las superficies isentropicas
donde el intercambio ITE puede ser mas rapido. En contraste, por encima de esta zona, cualquier
transporte estratosfera — troposfera y viceversa involucra procesos diabaticos para poder cruzar las
superficies isentropicas y en la estratosfera los procesos diabaticos son débiles. La circulacion
diabatica es sistematicamente hacia abajo en la region extra tropical, por lo que el aire troposférico
que penetra a la baja estratosfera no puede llegar a la estratosfera alta y vuelve a la troposfera.
Holton et al., 1995

Para poder cuantificar y cualificar estos procesos resulta primordial poder determinar su

posicion. La posicion de la tropopausa puede definirse de diferentes formas en funcion

10



de las variables o procesos caracteristicos a estudiar. Existen en particular, dos
definiciones utilizadas principalmente. La definicion tradicional hace referencia a la
diferencia en el comportamiento del gradiente térmico entre la troposfera y la
estratosfera. En este sentido, la Organizaciéon Meteorologica Mundial (OMM) en 1992
define la tropopausa como el menor nivel de altura para el cual el gradiente vertical de
temperatura es de 2 K km™ 0 mas, y se mantiene constante para una capa de espesor no
menor a los 2 km. La tropopausa asi definida recibe el nombre de tropopausa térmica 'y
es la mas usualmente utilizada cuando la fuente de datos son los perfiles de
radiosondeos. Algunas veces, suele utilizarse el término de tropopausa de punto frio,
como el punto mas frio del perfil de temperatura de radiosondeo. Una manera
alternativa de definir la tropopausa se basa en aspectos dindmicos, por lo que se
denomina tropopausa dindmica y se define como el nivel de altura para el cual la
vorticidad potencial (PV) alcanza un valor critico, que puede variar entre 1.5 a 3.5 PVU

(IPVU=1x10°K m* kg's™).

La vorticidad potencial se define como:

P - -g(f+Z)g—i M

donde g es el valor de la aceleracion de la gravedad, f es el parametro de Coriolis,  es
la vorticidad relativa, O es la temperatura potencial y p es la presion. Por lo tanto la
tropopausa dinamica separa la troposfera con bajos valores de PV de la estratosfera con
valores altos. Tanto la tropopausa térmica como dindmica permiten establecer el nivel
de altura donde se produce el punto de inflexion ya sea en la temperatura o en la
vorticidad potencial. No obstante estas definiciones, la altura de la tropopausa varia
dependiendo de las coordenadas geograficas y periodos estacionales. Por ejemplo, en
las regiones extra tropicales, la altura de la tropopausa puede resultar ambigua, ya que
en ocasiones la capa puede sufrir deformaciones y en determinado momento el aire
troposférico puede pasar a ser estratosférico y viceversa. El lapso de tiempo en el cual
se produce esta mezcla de aire puede, sin embargo, ser totalmente distinto al necesario
para producirse intercambio de especies quimicas entre ambas capas. El ciclo de ozono,
por ejemplo, provee otra perspectiva desde la cual se puede analizar la tropopausa. La

perturbacion de las ondas planetarias estratosféricas y por lo tanto, la consiguiente
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circulacion estratosférica del Ecuador hacia los polos, estd restringida a la época
invernal, ya que s6lo en esta estacion existe un flujo zonal hacia el oeste que permita la
propagacion de ondas planetarias hacia la estratosfera (Charney y Drazin, 1961). El
transporte de especies quimicas asociados a la circulacion del Ecuador hacia los polos
en la estratosfera, conocida como circulacion de Brewer-Dobson (BD), transporta
ozono desde la alta estratosfera tropical hasta la baja estratosfera extra tropical. Esto
explica la acumulacién de ozono en el invierno en la baja estratosfera extra tropical,
con maximos valores en primavera. En contraposicion, en la alta troposfera tropical, el
ozono muestra valores maximos en verano, presumiblemente debido a una produccion
fotoquimica local (Logan, 1999).

De lo anteriormente expuesto, es posible inferir que a partir de las definiciones clasicas
de tropopausa, la posibilidad de obtener una visidbn mas completa respecto de los
procesos de transporte e intercambio de masas de aire entre troposfera y estratosfera,
resulta cuando menos trunca. Es por esta razén por la que recientemente, el término
tropopausa esta siendo reemplazado por la expresion “alta troposfera — baja
estratosfera”, mucho mas amplio (Shepherd, 2002).

Dinamicamente hablando, la ATBE es el “mediomundo” (Hoskins, 1991), definido
como la region donde las superficies isentropicas no estan contenidas completamente
dentro de la estratosfera ni tampoco intersectan la capa superficial (Figura 1.4). Desde
el punto de vista del transporte, esta definicion implica que las escalas de tiempo para
las cuales hay contacto con las masas de aire superficiales no son particularmente
cortas, pero tampoco son especialmente largas; i.e.: de semanas a meses. La alta
troposfera — baja estratosfera es la interfase fisica entre la alta o profunda troposfera
(“underworld”) y la alta estratosfera (“overworld”), donde las superficies isentropicas

entran completamente en la estratosfera. El intercambio entre la troposfera y la

estratogfera ocurre en esta region.
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Figura 1.4. La baja estratosfera estad dividida a su vez en tres regiones:
fuera, medio y bajo mundo. Esta tultima representa la alta troposfera y el
transporte desde la alta troposfera hacia la estratosfera se produce solo a
través de superficies isentropicas por procesos diabaticos. A través del
medio mundo, es decir la ATBE, las superficies isentropicas intersecan la
tropopausa, permitiendo el intercambio adiabatico bi-direccional entre las
masas de aire de la troposfera y la estratosfera.

El transporte en esta region es predominantemente hacia arriba en los tropicos y hacia
abajo en la region extra tropical debido a la circulacion de BD (Seccién 1.2). La region
ATBE tiene ciertas caracteristicas peculiares que la hacen distintivas. En primer lugar,
la escala de tiempo para los procesos radiativos es relativamente grande debido al
balance térmico de los gases de efecto invernadero (calentamiento/enfriamiento)
(Clough y Iacono, 1995). Esto significa que la temperatura de la region es altamente
sensible debido a los procesos de calentamiento o enfriamiento adiabaticos (dado un
proceso de relajacion radiativa), asi como a los cambios radiativos (para un dado
forzante dindmico). La sensibilidad radiativa es particularmente delicada debido al rol
fundamental que desempefian en la ATBE los gases de efecto invernadero con vidas

medias cortas tales como el ozono y el vapor de
agua, los cuales ademas son altamente influenciables por los procesos de transporte. En

segundo lugar, también las escalas de tiempo son relativamente extendidas desde el

punto de vista quimico. Esto se debe en parte a la absorcion de la radiacion UV por el
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ozono estratosférico, asi como por las bajas temperaturas que tiende a reducir los lapsos
de las reacciones quimicas. En otras palabras, de la misma forma que ocurre con la
temperatura, las distribuciones quimicas son altamente sensibles tanto a los fendémenos
de transporte (podriamos decir a los “forzantes dinamicos” debido a los fendmenos de
transporte), como a los cambios en los lapsos de tiempo en los cuales se produce la
interaccion quimica (por forzantes dinamicos). La quimica en esta region también
desempefia un rol muy relevante, ya que son las bajas temperaturas las que implican los
fendmenos de condensacion de la materia como las nubes o aerosoles, los cuales
pueden alterar la distribucion quimica.

La region ATBE afecta directamente el clima en dos formas claramente distintivas. La
primera es a través de la propia estructura de la tropopausa. Por ejemplo, para latitudes
tropicales, la tropopausa de punto frio (Figura 1.3) es la que regula los valores de vapor
de agua que entran en la estratosfera a medida que el aire de la troposfera se deshidrata.
Si bien los detalles de este mecanismo de deshidratacion son controvertidos, no hay
duda hasta el momento de que el mecanismo deshidratacion de Brewer (1949) es el
responsable. Este control sobre el vapor de agua estratosférico tiene una incidencia
directa en la quimica de la estratosfera, especialmente en la quimica del ozono
estratosférico. La estructura de la tropopausa también afecta la dinamica del clima. El
gradiente meridional de la temperatura esta asociado con la tropopausa de latitudes
medias a través del balance térmico de vientos. Las propiedades del campo de viento
determinan las caracteristicas de las ondas atmosféricas y por lo tanto influencian la
propagacion de ondas planetarias en la estratosfera en invierno (por ejemplo, afectan el
ozono polar), la ondas estacionarias en la troposfera (i.e., afectan el clima regional) y la
presion en la superficie.

La segunda forma en la cual la region ATBE afecta al clima es a través del transporte y
consecuentemente la mezcla de las especies quimicas. El rol de los procesos de
transporte es determinante en la distribucion espacial de los gases de efecto invernadero
con ciclos de vida corta, como el ozono y el vapor de agua anteriormente mencionados.
Ya que el ozono es el responsable de absorber la radiacion UV, su abundancia afecta en

forma directa la cantidad de esta radiacion que llega a la superficie terrestre, con

consecuencias inmediatas para la “salud” de la biosfera, principalmente para los seres

humanos.
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Por otro lado, la region ATBE, también es influenciada por la dindmica, quimica y
procesos radiativos de la estratosfera. Dindmicamente, en mecanismo de control hacia
abajo (Haynes et al., 1991) expresa el efecto de las perturbaciones estratosféricas en
determinada altitud sobre las temperaturas por debajo de la circulacion diabatica, en
ausencia de dependencia temporal. De forma equivalente, el alejamiento del equilibrio
radiativo a un dado nivel es determinado, también en ausencia de dependencia
temporal, por las perturbaciones de onda situadas por encima del nivel de interés.
Quimicamente, la circulacion de BD, proporciona especies quimicas que se desplazan
desde la estratosfera media y alta a la baja estratosfera en las regiones extra tropicales.
Pero ademas, en la estratosfera se filtran verticalmente la radiacion UV, por lo que
cambios quimicos en determinado nivel pueden influenciar directamente la distribucion
quimica de niveles inferiores. Esta el la razon por la cual la pérdida de ozono en la alta
estratosfera conduce a una mayor acumulacion de ozono en la baja estratosfera, dado
que esto permite una mayor penetracion de la radiacion UV en los niveles bajos.
Segun lo descrito anteriormente, la estratosfera en general esta cercana al equilibrio
radiativo y hay muy poca transferencia de energia de la troposfera a la estratosfera. No
obstante, la transferencia de momento angular asociada a las ondas atmosféricas causa
una desviacion del estado de equilibrio radiativo, con un consiguiente cambio en el
viento zonal que se reflejan en diversos fendmenos como por ejemplo la Oscilacion
Quasi Bienal (QBO, e.g. Canziani y Holton, 1998) en el tropico o el calentamiento
repentino en la estratosfera durante el invierno artico (e.g.: Shepherd 2000). Es en este
sentido que historicamente se ha sostenido la idea de que la troposfera es la que
controla la estratosfera y por lo tanto el acoplamiento entre ambas capas nunca fue
objeto de analisis. Sin embargo, como se describié anteriormente, la estratosfera no es
en absoluto pasiva; de hecho son varios los mecanismos mediante los cuales la
estratosfera influye sobre la region ATBE, y por lo tanto en el clima.
En la estratosfera, los efectos radiativos y quimicos son generalmente estables, o en
términos dindmicos, disipativos; esto significa que, en ausencia de cambios externos las
ecuaciones no son cadticas, pero sin embargo colapsan en las soluciones de estados
estables. En ausencia de forzantes dinamicos, la estratosfera estaria casi en equilibrio
radiativo y fotoquimico, aunque con cierto retraso debido al ciclo estacional y los
procesos de relajacion quimicos. En contrapartida, las ecuaciones dinamicas tienen
soluciones caodticas incluso bajo forzantes externos constantes. Por lo tanto, el forzante

dindmico es el que produce en primera instancia la variabilidad interanual en la
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estratosfera. No obstante, esta variabilidad no es s6lo dindmica: la variabilidad quimica
y radiativa deviene como respuesta a este mecanismo. La QBO es un ejemplo de ello.
La estratosfera ademas puede ser perturbada quimicamente o radiativamente. Este es el
caso de erupciones volcénicas, cuyos aerosoles en la baja estratosfera tropical producen
un calentamiento local, por lo que las masas de aire se ven empujadas hacia arriba. Sin

embargo esta respuesta es transitoria ya que su efecto desaparece unos meses después.

1.2. Influencia de la Troposfera sobre la Estratosfera

En la seccion previa se describio en general las diferentes formas en las que el sistema
troposfera — estratosfera esta acoplado. La influencia de la troposfera en la circulacion
estratosférica queda claramente expresada si nos remitimos en particular a las ondas de
gravedad asi como las planetarias (ondas de Rossby) excitadas en la troposfera extra
tropical que se propagan penetrando en la estratosfera; al romperse producen un
forzante en el flujo medio de la estratosfera. El resultado neto del quiebre de estas
ondas y por lo tanto de este forzante, es un desplazamiento del flujo medio hacia el
oeste, creando un desbalance o desequilibrio entre la fuerza de Coriolis (en los campos
medios de viento) y el gradiente meridional de presion, lo cual conduce a un flujo extra
tropical hacia los polos. Debido a la conservacion de la masa, este flujo hacia los polos
es compensado por un desplazamiento hacia arriba en los tropicos junto con otro en
sentido contrario, en los polos. El desplazamiento hacia arriba en los tropicos esta
acompanado por una expansion y un enfriamiento adiabatico que lleva a la temperatura
a valores por debajo de la temperatura propia del equilibrio radiativo. En sentido
contrario, el desplazamiento hacia abajo en los polos estd acompafiado por una
compresion y calentamiento adiabatico que lleva a la temperatura a valores superiores a
los propios de equilibrio radiativo. Este “cambio” o “giro” en la circulacion meridional
es circulacion de BD antes mencionada, y se muestra esquematicamente en la Figura

1.4.
Sin embargo, el término circulacion diabdtica, resulta algo confuso. Aunque la

circulacion meridional es acompanada por un calentamiento/enfriamiento radiativo,

éste no es su origen (la circulacioén no estd forzada por €l). La circulacion meridional es
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mas bien, una respuesta dinamica a las ondas de la estratosfera extra tropical que
propagandose a través de ella causan estos patrones de calentamiento o enfriamiento
radiativo. La actividad de las ondas estratosféricas y el forzante de ondas asociado, es
mayor durante la época invernal. Este comportamiento puede ser explicado por la teoria
lineal de ondas propuesta en primer lugar por Charney y Drazin (1961). Ellos
demostraron que el viento asociado a esta circulacion deberia presentar ciertas
condiciones para que las ondas planetarias se propaguen hacia arriba: este viento en
principio deberia tener direccidn oeste, pero con una intensidad menor a un valor
critico. Este valor critico depende de la longitud de onda de las ondas planetarias, por lo
que solo aquellas ondas con un valor de onda superior a este valor critico, pero no
mayor a 3 (Canziani y Legnani, 2003) se pueden propagar hacia arriba. Este criterio
recibe el nombre de “criterio de Charney-Drazin” y solo se da en ciertos periodos de
invierno. La actividad de las ondas estratosféricas invernales es mayor en el Hemisferio
Norte (HN) que en el Hemisferio Sur (HS), debido a la marcada asimetria termal que

surge de la diferente distribucion agua-tierra en ambos hemisferios.
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Figura 1.4. Representacion esquematica de la circulacion
estratosferica de Brewer—Dobson, la cual es principalmente originada
por el rompimiento de ondas en la troposfera

La ocurrencia del decrecimiento anual del ozono estratosférico sobre la Antartida

desde 1980 (“agujero de ozono”, Farman et al., 1985) y la ausencia de tal agujero sobre

el Artico estd también conectada a la actividad de ondas en la estratosfera. La actividad

de estas ondas en el HS durante el invierno es menor que en el HN, causa por la cual
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existe un menor transporte de calor hacia los polos y una menor temperatura invernal
en la estratosfera antartica que en la artica. La circulacion de BD mas débil en el HS,
debida a un menor rompimiento de las ondas, estd acompafiada por una menor
compresion y un calentamiento adiabatico sobre la Antartida, lo cual contribuye a tener
temperaturas mas frias en la estratosfera antartica. Estas temperaturas tan bajas
propician la formaciéon de nubes polares estratosféricas con compuestos haldogenos
reactivos (e.g.: CL,, HOCL) que son convertidos foto-quimicamente en su forma
activa. El forzante de ondas débil en el HS fortalece el vortice polar, constituyendo asi
una barrera que aisla este aire quimicamente modificado. Ademas, la circulaciéon de BD
mas deébil, transporta una menor cantidad de ozono hacia el polo. Durante la primavera,
los componentes halogenos fotolizados en radicales (e.g.: CL Br reactivos), destruyen
la mayor parte del ozono estratosférico, causando el denominado agujero de ozono en
la Antartida. Més tarde, durante la primavera en el HS, el vortice polar se rompe debido
al cambio en el gradiente meridional de temperatura, permitiendo al aire polar con
escaso ozono interactuar con el aire extra tropical rico en ozono. De esta forma el

agujero de ozono se achica y con el calentamiento final se diluye.

1.3 Influencia de la Estratosfera sobre la Troposfera

En la seccion anterior se discutid la influencia de las ondas troposféricas sobre la
estratosfera. La idea de que los procesos estratosféricos influyan sobre la troposfera es
un campo en el que hasta ahora se ha incursionado escasamente; sin embargo en los
ultimos afios, ha adquirido mayor importancia. En este sentido, cabe destacar que existe
bastante informacion observacional que confirma que las anomalias en la circulacién
estratosférica a menudo preceden a anomalias troposféricas similares. Uno de los
primeros estudios que aportaron informacion relevante al respecto fue llevado a cabo
por Quiroz (1977), quien noto ciertas anomalias asociadas al calentamiento repentino

de la estratosfera durante enero de 1977, que lleg6 hasta la superficie terrestre. Kodera

et al. (1990) y Christiansen (2001) notaron pequefias variaciones en la frecuencia de

propagacion del viento medio desde la alta estratosfera hasta la baja troposfera.

Baldwin y Dunkerton (1999) mostraron que una apreciable anomalia estratosférica en

el invierno del HN en el vortice polar tiende a propagarse en semanas a la superficie. La

influencia de la estratosfera en la troposfera, estd ademas basada en diferentes analisis

18



de modelado atmosférico. Diferentes modelos han mostrado variaciones en las
propagaciones hacia abajo (e.g., Holton y Mass, 1976); incluso en modelos mas
complejos de Circulacion General (e.g., Christiansen ,2001). La estratosfera puede
influir en la troposfera a través de mecanismos tanto radiativos como dindmicos. Los
aerosoles provenientes de erupciones volcanicas disminuyen la cantidad de radiacion
solar incidente en la superficie terrestre, y la disminucion del ozono estratosférico
reduce la cantidad de radiacioén de ondas de longitud de onda larga que se propaga hacia
abajo en la estratosfera, pero aumenta la radiacion solar con longitud de onda corta que
alcanza la superficie de la Tierra. Cambios radiativos asociados con cambios en la
composicion atmosférica (e.g., aumento en los gases de invernadero, aerosoles
volcanicos, disminucién de ozono) pueden inducir cambios en el viento estratosférico,
los cuales a su vez influyen a través de mecanismos dindmicos, el campo de vientos
troposférico (Shindell et al., 2001). Segun Hartman et al. (2000), existen claramente
tres mecanismos diferenciables por los que la estratosfera puede influir en la troposfera:
(1) induccidn de la vorticidad potencial, (2) interaccion entre el flujo medio y las ondas
que se propagan hacia arriba y (3) redistribucion de la masa en la estratosfera. Las
ondas estratosféricas (forzante estratosferico) que son el origen de estos tres
mecanismos dindmicos antes mencionados, son en realidad producto, en ultima
instancia, de la troposfera. Por ende, resultaria erroneo considerar que la estratosfera en
realidad es la que “regula” principalmente la troposfera a través de procesos dinamicos.
Seria mas razonable considerar que, ondas de origen troposférico son filtradas y
modificadas en su trayecto por la estratdsfera tropical a extratropical, impactando en
esta, y estos cambios estratosféricos a su vez modifican la troposfera en latitudes

medias a altas.

1.4 Intercambio Estratosfera — Troposfera

En las secciones previas se describio el acoplamiento troposfera — estratosfera mediante
los procesos dinamicos y radiativos. Las ondas atmosféricas pueden transportar

informaciéon desde una parte de la atmosfera a otra sin que ello implique una
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transferencia de masa. Sin embargo, el intercambio entre la troposfera y la estratosfera
(ITE) puede producirse solo por medio de un transporte de masa a través de la
tropopausa. Es decir, el ITE ocurre en ambas direcciones e incluye transporte troposfera
— estratosfera, como asi estratosfera — troposfera, particularmente en las regiones extra
tropicales.

El estudio del ITE es importante por diferentes razones. El transporte de algunas
especies como algunos derivados de hidrocarburos saturados (CFC, Glosario) desde la
tierra hasta la estratosfera se considera una de las causas principales del pérdida de
ozono en la estratosfera, mientras que por ejemplo las emisiones de los aviones en la
troposfera podrian llegar a tener un impacto sustancial en el clima y la composicion
atmosférica (IPCC; 1999). Desde el punto de vista mas amplio, el ITE esta controlado
por la circulaciéon BD (seccion 1.2). Las ondas atmosféricas (actuando como forzantes)
en la estratosfera extra tropical, en invierno, fuerzan una circulacion hacia el polo y por
lo tanto arrastran el aire troposférico de la tropopausa tropical hacia la estratosfera y
empujan el aire estratosférico a través de la tropopausa extra tropical a la troposfera
(Figura 1.4). Sin embargo a escalas menores, el ITE esta principalmente dominado por
intercambio de masas de aire que se ven facilitados por la presencia de procesos
convectivos y/o de jets, donde la turbulencia provee condiciones para la discontinuidad
de la VP (Shapiro, 1980). En estos casos se producen deformaciones de la tropopausa,
que estdn asociadas a su vez, a situaciones de quiebre de la capa o tropopausas
multiples (Danielsen et al., 1970; Stohl, 2003; Bischoff et al., 2007) (Figura 1.5, 1.6).
En la region denominada medio mundo (Seccion 1.., Figura 1.3) las lineas isentropicas
intersectan la tropopausa y el intercambio se produce adiabaticamente. El intercambio
también puede ocurrir como resultado de la erosion de la tropopausa debido a nubes
convectivas. La conveccion es acompafiada por la liberacion de calor latente que induce
un fuerte calentamiento diabatico. Estas erosiones han sido observados en procesos

convectivos de mesoescala (Poulida et al., 1996; Rood et al., 1997).

Aunque los procesos de circulacion de gran escala son los que determinan finalmente el
transporte total de masa a través de la ATBS, sin embargo, los procesos de intercambio,
a pequenia o media escala, influencian de manera notoria tanto la distribucion espacial

como temporal del transporte (Gettelman y Sobel, 2000).
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Figura 1.6. Ilustracion de un evento de STE, donde se aprecia la
deformacion de la tropopausa en la alta troposfera. Stohl, 2003

1.5 Acoplamiento Estratosfera — Troposfera y Cambio Climatico

En las secciones previas se ha abordado el tema de ITE con el objeto de resaltar su
importancia para el entendimiento del clima actual. Sin embargo, este intercambio
también resulta fundamental para el entendimiento del cambio climatico. El cambio
climatico en la troposfera puede inducir cambios en el clima estratosférico, ya que al
aumentar los gases de invernadero en la troposfera se altera el patron de propagacion de
las ondas que rige la circulacion estratosférica de BD. Rind et al. (1990) fue uno de los
primeros en estudiar el efecto creciente del CO; en la estratosfera. Ellos advirtieron que
la circulacion de BD se potencia al aumentar las concentraciones de CO,; resultados
éstos que también fueron confirmados por estudios recientes de modelado como
Butchart y Scaife (2001). El hecho de que la circulacion de BD se refuerce podria tener
diferentes consecuencias, algunas de las cuales podrian beneficiar la recuperacion de la
capa de ozono. En primer lugar, los CFC son transportados rdpidamente a la
estratosfera, luego de lo cual regresan a la troposfera, reduciendo asi el periodo de
residencia de los reservorios de cloro en la estratosfera, lo cual beneficia la

recuperacion de la capa de ozono (Butchart y Scaife, 2001).
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Ademas un potenciamiento de la circulacion de BD transportaria mayor cantidad de
ozono desde las fuentes tropicales hacia los polos. Por ultimo, el desplazamiento hacia
abajo en los polos iria acompafiado de una compresion y calentamiento adiabatico,
causando temperaturas mas altas. En consecuencia, las temperaturas alcanzarian con
menos frecuencia el umbral minimo para el cual se forman nubes estratosféricas,
causando una menor pérdida del ozono estratosférico. Se deberia evaluar sin embargo
cual seria el impacto de este proceso en la cantidad de ozono troposférico, que afecta la

biosfera y es un poderoso gas de efecto invernadero.

1.6 Mecanismos de Intercambio Estratosfera — Troposfera, Troposfera - Estratosfera

De lo expuesto en las secciones previas, es evidente que en funcidon del equilibrio
dindmico-radiativo-quimico de la atmoésfera existen diferentes mecanismos de
intercambio entre troposfera — estratosfera; por lo que detectar y cuantificar el ITE
puede ser abordado desde diferentes puntos de vista, segtn el origen del intercambio y
clase de equilibrio.
Los métodos utilizados para estimar el intercambio deben ser capaces de caracterizar el
movimiento de flujo de masas de aire en la region de intercambio asi como en la
tropopausa para escalas en las cuales los procesos fisicos y quimicos actan; de lo
contrario es posible que ambos movimientos sean subestimados. Ademas, si estos
modelos pretenden caracterizar el ITE a escala global, deben poder ser aplicados a
datos meteoroldgicos globales con una resolucion sinoptica similar a la de los
reanalisis. Dadas estas condiciones, es posible caracterizar los métodos de analisis, asi
como cualificar y cuantificar el ITE en diferentes categorias. Las principales podrian
definirse como las siguientes:
(1) En primer lugar, dado el papel fundamental de la region ATBE, el estudio del
comportamiento de la tropopausa es uno de los mecanismos principales para el estudio
del ITE. Esto implica el analisis de pardmetros caracteristicos de la capa como la altura,
temperatura, variabilidad estacional, tanto como los eventos de deformaciéon y quiebre
de tropopausa que da lugar a eventos con multiple tropopausa. La variacion del
comportamiento de la tropopausa ha sido objeto de analisis desde hace décadas. Con la

expansion global de los radiosondeos (1957 — 1958), ha sido posible una cobertura casi

23



global de la alta troposfera — baja estratosfera con periodicidades diarias (Bischoff et
al., 2007). Por otro lado, la aparicion de sensores como el Microwave Sounding Unit
(MSU) a bordo de satélites ha permitido un relevamiento de perfiles de temperatura
hasta los 100 hPa, nivel aunque de baja resolucion vertical, que puede ser comparado a
la presion de la tropopausa tropical (Smith et al., 1979; Spencer et al., 1990). Mas
recientemente la explotacién de perfiles de temperatura provenientes de la técnica de
sensado remoto (GPS) han provisto una inspeccion general del comportamiento de las
temperaturas en la ATBE (Kursinski, 1997) y por ende de la region ATBE. Hoinka, a
partir de la década del 90 (1997, 1998 y 1999) utilizé para el andlisis de pardmetros
atmosféricos, tropopausa incluida, productos de reanalisis del European Center for
Medium Range Weather Forecasting (ECMWF') asi como Nielsen — Gammon (2001)
reandlisis procedentes del National Center for Environmental Prediction (NCEP). En la
actualidad los productos de reandlisis proveen con una exactitud relativa, una
informacion de amplio espectro.

(2) Desde el punto de vista quimico y considerando que la region ATBE esta
caracterizada por la mezcla turbulenta de masas de aire con distintas composiciones
segun su origen troposférico o estratosférico, el ITE puede ser analizado a través del
transporte de gases traza. Mientras que el intercambio entre troposfera y estratosfera
podria considerarse controlado por la circulacion de BD a grandes escalas, dos clases
de mecanismos de intercambio pueden describirse para escalas sindpticas y sub-
sindpticas con consecuencias muy importantes para las especies quimicas. Las
perturbaciones a escalas sindpticas generalmente proveen aire de la tropopausa a la alta
troposfera, creando de esta forma un marcado contraste entre la tropopausa y su
entorno; i.e., la region ATBE. Si la vida util de los gases constituyentes de la atmosfera
es mayor que el tiempo en el que se realiza el transporte e intercambio de los mismos,
su distribucion es determinada principalmente por la dindmica. Estos gases se
denominan gases traza o simplemente trazadores. La atmosfera terrestre esta compuesta
principalmente de nitrégeno (78.1 % en volumen), y oxigeno (20.9% en volumen), los
cuales son bastante pasivos radiativamente. Otros gases constituyen so6lo el 1% del
volumen de la atmodsfera. No obstante, algunos de estos gases, como el ozono y el
vapor de agua, son muy activos en cuanto a la radiacidon se refiere, y por ende muy

importantes para el clima del planeta. El balance radiativo fuerza la temperatura del aire
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y consecuentemente la circulacion de la atmosfera media. Tanto el ozono como el
vapor de agua estan distribuidos en forma no uniforme en la atmésfera. La Figura 1.7
muestra una distribucion vertical tipica ozono y vapor de agua (unidades: relacion de
mezcla en partes por millon en volumen). Aproximadamente alrededor del 90% del
ozono atmosférico estd contenido en la estratosfera y su proporcion es en cantidad, una
o dos ordenes de magnitud mayor que la contenida en la troposfera. En la estratosfera,
el ozono es producido por la fotodisociacion del oxigeno por la radiacion ultravioleta.
Las reacciones fotoquimicas naturales por las cuales se produce o destruye el ozono en

la estratosfera son conocidas como en Ciclo de Chapman (Chapman, 1930):

O, + hv (A < 242nm) - 20 (3.1)
O+0,+ M - O+ M (3.2)
03+ hv (A < 336nm) - O+ O, (3.3)
0+ 0, - 20, (3.4)

La produccién de ozono estd determinada por la reaccion (3.1), seguida casi
inmediatamente por la reaccion (3.2). El ozono se produce en mayor cantidad en la alta
estratosfera tropical, que es una fuente principal de produccién. La reaccion (3.3)
convierte la molécula de ozono nuevamente en atomo de oxigeno. Ya que la reaccion
(3.2) es muy rapida, el ozono y oxigeno son interconvertidos rapidamente. La reaccion
(3.4) representa la pérdida del ozono. Esta reaccion es lenta y la cantidad de ozono que
se prevé para los tropicos es muy alta comparada con las observaciones. Por este
motivo, la teoria de Chapman fue modificada para incluir la pérdida de ozono por
reacciones cataliticos con el hidrogeno (Hampson, 1965), nitrégeno (Crutzen, 1969) y
oxidos de haldgeno (Stolarski y Cicerone, 1974; Molina y Rowland, 1974). La teoria de
Chapman también predice valores muy bajos comparados con los observados, para
latitudes medias y altas. Este desacuerdo entre Chapman y las observaciones se puede

resolver si los procesos de transporte son tenidos en cuenta.
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Figura 1.7 Perfil caracteristico del ozono y vapor de agua.

La primera fuente de vapor de agua en la atmoésfera es la evaporacion desde la
superficie. La capacidad del aire de acumular agua aumenta con la temperatura, de

acuerdo a la ecuacion de Clausius-Calyperon (Andrews, 2000):

de, Le (3.5)

S

dT ~ RT’

Donde es e; la presion de saturacion de vapor, 7 es la temperatura del aire, L es el calor
latente de vaporizacioén por unidad de masa y R, es la constante especifica del gas para
el vapor de agua. Ya que la temperatura del aire decrece rapidamente con la altitud en
la troposfera, la mayor cantidad de agua de la atmoésfera estd contenida en la troposfera.
En esta capa de la atmodsfera donde predomina el equilibrio radiativo, la inestabilidad
viene aparejada a procesos convectivos. Los desplazamientos verticales son esenciales
para el mantenimiento del equilibrio radiativo-convectivo. Las observaciones de la
estratosfera muestran en contraposicion, que la capa es significativamente mas seca que
la troposfera (Brewer, 1949). Esto se debe al hecho de que el aire penetra en la
estratosfera principalmente desde los trépicos y pasa por la tropopausa de punto frio
tropical donde la mayor parte del vapor de agua se condensa y se convierte en
precipitaciones. La condensacion depende claramente de la temperatura de la

tropopausa y por lo tanto los efectos de variacion estacional sobre ella, afectan
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directamente la cantidad de vapor de agua. Ademas de la superficie terrestre, el vapor
de agua se produce por medio de reacciones quimicas en la atmdsfera. En la troposfera,
estas contribuciones son despreciables, pero en la estratosfera seca, la oxidacion de
metano contribuye significativamente a la cantidad de vapor de agua. La produccion de
vapor de agua por oxidacion de metano es una funcion de la altitud y la latitud, pero
generalmente la oxidacion de cada molécula de metano da como resultado dos
moléculas de vapor de agua (Jones et al., 1986; SPARC, 2000). En la baja estratosfera —
alta troposfera, el transporte desempefia un rol importante para la distribucion del vapor
de agua y el ozono. El transporte contribuye fuertemente en la variabilidad estacional
de ambas cantidades. En la tropopausa, donde los gradientes verticales se aprecian
fuertemente tanto para el ozono como para el vapor de agua, el transporte y mezcla de
la especies causa una variabilidad considerable sobre todo en escalas sindpticas.

Por ende, el monitoreo del comportamiento de ambos gradientes provee un claro
indicio cuando no, una cuantificacion, de los procesos de transporte para eventos
situados en un particular rango de latitud — longitud.

(3) Relacionado con los gases traza, el vapor de agua es uno de los mas importantes
gases de efecto invernadero. Estudios recientes en OMM (2003) muestran que las
perturbaciones de ozono se ven amplificadas en la region ATBE como consecuencia de
procesos relacionados con el vapor de agua. Cualquier aumento en el vapor de agua
estratosférico podria implicar aumentos en la cantidad de radicales HO, y
consecuentemente un decremento en el ozono. Por lo tanto el andlisis de los procesos
de transporte e intercambio en la region ATBE deben considerarse teniendo en cuenta
los ciclos de vapor de agua. El transporte vertical entre las capas atmosféricas a escalas
sindpticas que contribuye directamente al intercambio troposfera — estratosfera, puede
ser dividido en dos clases; i.e., el transporte convectivo debido al calor latente y el
transporte radiativo debido al calentamiento o enfriamiento radiativo (Corti et al.
2005). Esta clasificacion se debe al hecho de que el calor latente es el principal forzante
en la nubosidad baja, mientras que para altitudes altas, cercanas a la tropopausa, la
radiacion es el elemento dominante para el transporte isentropico. La conveccidn es un
mecanismo indiscutido para el transporte vertical en los tropicos; sin embargo en la
region extra tropical, los mecanismos de intercambio estan generalmente relacionados
mas directamente con el transporte radiativo. No obstante, localmente los procesos
convectivos (en los tropicos) y baroclinicos (en la regidon extra tropical) influyen

directamente. Es en este ultimo punto donde los cirrus aparecen como formaciones
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principales en el transporte vertical del vapor de agua. Los cirrus, definidos como nubes
situadas en la alta troposfera, estdn compuesta principalmente por diversas clases de
cristales de agua y aerosoles. Existen varias clasificaciones de cirrus dependiendo de
los elementos diferenciadores a utilizar. Si la variable a analizar es la altura
(geopotencial), es posible distinguir cirrus de la tropopausa para los cuales el tope de la
nube esta alineado a la tropopausa, y por tanto podrian ser definidos también como
trazadores de la tropopausa. Los cirrus son nubes con componentes muy activos en el
balance radiativo de la atmosfera terrestre, pero ademds podrian participar en el
transporte de gases traza cuando las condiciones meteoroldgicas estan caracterizadas
por procesos baroclinicos o jets. Bajo estas circunstancias la tropopausa sufre un
quiebre (dando lugar a eventos de multiple tropopausa) que en ocasiones estd
acompafiado por el quiebre de los cirrus cercanos a ella. Dada la cantidad de vapor de
agua contenida en estas nubes, la intrusion de los cirrus en la estratosfera podria
conllevar intrusiones de vapor de agua en la estratosfera. Este mecanismo de
intercambio, posible gracias al fuerte gradiente de presion entre troposfera y
estratosfera, privilegiaria procesos de sublimacion frente a un equilibrio radiativo en las
vecindades de la tropopausa, produciendo un traslado transitorio o permanente de vapor
de agua de origen troposférico en la estratosfera. Transcurridos las condiciones
baroclinicas que originan el fenémeno, las masas de aire pueden retornar o no a su
lugar de origen y, en consecuencia dan lugar a una posible hidratacion (deshidratacion)
de la estratosfera. Las observaciones de los cirrus entonces resultan de mucho interés
tanto en los procesos de intercambio como dentro del balance radiativo de la atmosfera
terrestre.

(4) El intercambio ITE entre masas de aire puede ser analizado siguiendo el recorrido
de las parcelas de aire temporal y espacialmente. Esta descripcion espacio-temporal
recibe el nombre de trayectorias lagrangianas. En el afio 2002 Wernli y Bourqui
introdujeron el método de trayectorias lagrangianas con las correspondientes
parametrizaciones fisicas (e.g. Gray, 2003; Roelofs et al., 1997). En este trabajo se
introdujo adicionalmente el concepto de “tiempo de residencia” de los gases traza en
cada capa de la atmosfera (Figura 1.8). Este método, basado en la representacion del
flujo por medio de trayectorias tridimensionales, estd forzado por los campos de vientos

del reanalisis del ECMWEF. En este caso los eventos de intercambio son seleccionados a
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partir de trayectorias que parten de la zona de intercambio, ya sea en la alta troposfera
como en la estratosfera baja, al mismo tiempo que cruzan la tropopausa para un dado
lapso de tiempo. Estas trayectorias basadas en el método lagrangiano fueron a su vez
analizadas y verificadas por medio de intercomparaciones en eventos seleccionados,
particularmente en Europa (Stohl et al., 2003; Meloen et al., 2003; Cristofanelli et al.,
2003). Como consecuencia de esta intercomparacion, se llego a la conclusion de que las
investigaciones basadas exclusivamente en modelos de transporte con trayectorias
lagrangianas, caracterizan muy bien los intercambios, aunque presentan cierta tendencia
a la subestimacion cuando se trata de transporte de gran escala. En este caso, las
trayectorias son capaces de capturar bien el intercambio, pero no pueden caracterizar
apropiadamente los procesos de difusion y turbulentos. Con el objetivo de parametrizar
correctamente los procesos turbulentos y/o difusivos, surgieron como complemento a
las trayectorias los modelos de dispersion de particulas. No obstante las limitaciones,
las trayectorias cuando son basadas en un nimero limitado de eventos y para escalas
regionales o mas acotadas, determinan con bastante exactitud los fendémenos de
transporte y proveen una estimacion cuantitativa significativa, que a los fines practicos,

puede ser considerada muy realista.
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Figura 1.8 Concepto de “tiempo de residencia” de los gases traza. Wernli y
Bourqui, 2002

1.7 Desarrollo de la Tesis
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Como fue mencionado en la Introduccion, el presente trabajo tiene como objetivo el
analisis de procesos de intercambio entre la alta troposfera y la baja estratosfera sobre
Buenos Aires, particularmente sobre la estacion Ezeiza (EZE, c6digo 87576) durante el
periodo 2001 -2006. El estudio de los procesos de intercambio esta enfocado desde los
diferentes mecanismos citados en la seccion anterior. En el transcurso del escrito, la
region ATBE fue analizada teniendo en cuenta los diferentes procesos de intercambio
involucrados tanto en la dinamica asi como en los balances radiativos y quimicos, los
cuales fueron desarrollados a lo largo de los capitulos subsiguientes, cada uno de los
cuales contiene una introduccion al tema especifico, desarrollo y resultados asi como

una breve conclusion. En forma sucinta, la tesis esta desarrolla de la siguiente manera:

o Capitulo 2: Estudio y monitoreo de la tropopausa y su comportamiento por
medio de perfiles de temperatura obtenidos a partir de reanalisis ECMWF de
baja resolucion y sensado remoto a través de los satélites SAC-C y CHAMP del
sistema posicionamiento global (GPS) comparados con radiosondeos
disponibles en la base de datos del Department of Atmospheric Sciences,

College of Engineering, University of Wyoming, considerados como referencia.

a Capitulo 3: Estudio de los cirrus de la tropopausa mediante el sistema lidar
como fuente alternativa de monitoreo de la tropopausa y caracterizacion de las
propiedades Opticas y geométricas de los mismos sobre Buenos Aires, como

caso de estudio de cirrus en latitudes medias

o Capitulo 4: A partir del monitoreo y evolucion temporal de los cirrus como
trazadores de la tropopausa, el capitulo analiza el desplazamiento espacio -
temporal de las masas de aire por medio de trayectorias lagrangianas, tomando
como puntos de partida la altura de la tropopausa, base y tope de los cirrus de la
tropopausa. El estudio de las trayectorias se realiza por medio del desarrollo del
modelo hibrido cuasi tridimensional Hybrid Single-Particle Lagrangian

Integrated Trajectory (HYSPLIT) del Air

30



Resources Laboratory (ARL) del National Oceanographic and Atmospheric
Administration (NOAA).

Capitulo 5: Estudio de eventos de intercambio de gases traza como el Os y el
vapor de agua sobre la tropopausa en EZE, con datos de reanalisis obtenidos del
NCEP, imagenes satelitales de alta resolucion del International Satellite Cloud
Climatology Project (ISCCP), del National Aeronautics and Space
Administration (NASA) y del Jet Propulsion Laboratory (JPL)

Capitulo 6: Finalmente se reserva la totalidad de este capitulo para las

conclusiones y se plantean posibles pautas para seguir en futuras lineas de

investigacion.

31



Capitulo 2

El presente capitulo pretende validar la técnica del Sistema de Posicionamiento Global
(GPS) para obtener y caracterizar eventos de tropopausa simple y mdltiple en Buenos
Aires, mas especificamente en la estacion Ezeiza (EZE; 87576) para el periodo 2001-2003
como fuente de datos alternativa a los radiosondeos y productos de reanalisis. A partir de
los niveles significativos de los radiosondeos (RS) tomados como datos de referencia, se
compararon los perfiles de temperatura derivados de los sensores a bordo de los satélites
CHAMP y SAC-C asi como con los productos de reanalisis de baja resolucion del

European Centre for Medium Range Weather Forecast (ECMWF).
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Estudio de la Tropopausa

2.1 Introducciéon

Importancia del estudio de la tropopausa

De acuerdo a lo expresado en la Introduccion, la tropopausa es una capa de transicion en
la cual la estabilidad estatica de la atmdsfera sufre un cambio discontinuo, pasando de la
baja estabilidad asociada a la rapida mezcla vertical en la troposfera a la alta estabilidad
asociada con el lento transporte vertical en la estratosfera (Holton et al., 1995). El
conocimiento y determinacién de su altura en forma precisa es un tema de gran
importancia. Esta informacion resulta especialmente importante para realizar
mediciones in situ o remotas de aerosoles o gases traza. La caracterizacion de la
tropopausa resulta de particular importancia en la zona donde se desarrolla el jet
subtropical ya que, por medio de ella se producir el intercambio de masa, agua y gases
traza entre la troposfera-estratosfera (ITE) (Pan et al., 2004). En los ultimos afios
estudios recientes han propuesto la posibilidad de la utilizaciéon de parametros de la
tropopausa como indicadores del cambio climatico, atribuyendo variaciones en los
mismos a una combinacion de efectos naturales y antropogénicos (Santer et al., 2003a,
b, 2004; Sausen y Santer, 2003). Dichos estudios estdn basados en productos de
reanalisis y modelos climaticos.

Sausen y Santer (2003) remarcan la excepcional condicion de la altura de la tropopausa
para ser utilizada con este objetivo, ya que tiene la propiedad de actuar como filtro
natural eliminando la mayor parte de la variabilidad natural asociada con el fendmeno
de El Nifo (ENSO) (Trenberth et al, 1997) que hace que la interpretacion de los
cambios en la temperatura superficial y troposférica sea dificil. Un factor adicional que
hace que el conocimiento de la altura de la tropopausa sea un anélisis importante es su
relacion con las tendencias del ozono estratosférico. Forster y Tourpali (2001)
relacionaron aumentos en la altura de la tropopausa del Hemisferio Norte (HN) con la
disminucién en la concentracion de ozono estratosférico y por tanto con su influencia
sobre el balance radiativo. Steinbrecht et al. (1998) formularon dos hipoétesis que
destacan la importancia de las variaciones en la altura de la tropopausa con respecto a

las variaciones en la concentracion del ozono estratosférico. La primera se basa en la
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posibilidad de un aumento de la altura de la tropopausa debido a un calentamiento
troposférico, lo que conllevaria una elevacion del ozono localizado en la baja
estratosfera y por consiguiente un aumento de su destruccion fotoquimica. Esto podria
observarse en los resultados de los modelos climaticos que suelen ser mas sensibles a
variaciones en la concentracion de ozono de la baja estratosfera, debidas a procesos
fotoquimicos, y por lo tanto al enfriamiento de la baja estratosfera (segunda hipotesis).
Canziani et al. (2008) han estudiado la relacion entre el comportamiento de la
tropopausa y la capa de ozono sobre latitudes medias del hemisferio sur. El trabajo
remarca que, cambios de largo plazo observados en la tropopausa y la distribucion
espacial de la columna de ozono total son debidos a cambios en la actividad baroclinica
en troposfera durante el invierno, mientras que en primavera los cambios observados
corresponden a cambios en los patrones de onda planetaria estacionaria en la
estratosfera.

Otra variable de suma importancia para el ITE relacionada con el estudio de la
tropopausa es el vapor de agua. Es aceptado que la mayor parte del vapor de agua que
llega a la estratosfera lo hace a través de la tropopausa tropical, siendo por lo tanto el
conocimiento de las condiciones de la tropopausa tropical de gran importancia a la hora
de conocer el estado de este gas en la estratosfera (Hoinka, 1999).

La literatura reciente relacionada con el estudio de la tropopausa sefiala también que la
estructura de la tropopausa extratropical se ve significativamente influida por procesos
baroclinicos (Egger, 1995; Haynes y Shepherd., 2001; Thuburn y Craig, 1997). Dichos
ajustes baroclinicos consisten en mantener el estado atmosférico medio cercano al de
estabilidad neutra cuando los forzamientos a gran escala tienden a un estado medio de
inestabilidad baroclinica. Las superficies de temperatura potencial donde O varia entre
300K y 340K se dan en la troposfera para latitudes bajas, mientras que en latitudes altas
se observan en la estratosfera. Los andlisis de vorticidad potencial de estas superficies
isentropicas muestran que en la tropopausa extratropical se pueden desarrollar vaguadas
y procesos de aislamiento de la circulacion mediante la accion de perturbaciones
baroclinicas internas. Estas circunvoluciones transportan aire de alta o baja vorticidad
potencial respectivamente hacia el Ecuador o los polos. Este proceso extrae aire de alta
vorticidad potencial del eje del vortice polar estratosférico, debilitando la transicion al
aire de baja vorticidad potencial en la alta troposfera subtropical, dando lugar a una
tropopausa mas fina. Held (1982) propuso una teoria basada en la relacion entre la tasa

de decrecimiento y la altura de la tropopausa que depende de un ajuste convectivo de
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humedad en los trépicos (restriccion radiativa) y del supuesto que la actividad de los
procesos baroclinicos eliminan el gradiente meridional de vorticidad potencial en la baja
troposfera extratropical (restriccion dinamica). El resultado es una tropopausa bastante
similar a la observada. En forma mds sencilla: las perturbaciones baroclinicas
transportan calor meridional y verticalmente, modificando por lo tanto la estructura
media vertical de la troposfera extratropical, y consecuentemente la altura de la
tropopausa extratropical.

Lindzen (1993) postulé una estabilizacion de la circulacion si el gradiente de la
temperatura superficial es constante. Teniendo en cuenta la longitud de onda
caracteristica de una onda baroclinica inestable derivada de la estructura de la corriente
en chorro, conjuntamente con la condicion de onda baroclinica marginalmente estable y
la frecuencia de Brunt-Viisild, se tendra una altura de la tropopausa similar a la de las
observaciones. La teoria de Lindzen ha sido extendida por Bordi et al. (2004).

Ambaum (1997) considera que la tropopausa extratropical se establece mediante un
equilibrio dinamico entre el calentamiento no adiabatico y el debilitamiento del vortice.
También sugiere que en latitudes medias la orografia ejerce cierta influencia reforzando
los gradientes meridionales de vorticidad potencial. En latitudes altas el movimiento
vertical es generalmente débil en la troposfera y en invierno la subsidencia tiende a
producir una pérdida de calor en el balance radiativo. Por tanto la tropopausa polar no
estd bien desarrollada ni definida en los perfiles de temperatura. Gabriel et al. (1999)
usando un modelo de dos dimensiones observaron una estabilizacion de la troposfera y
una elevacion de la tropopausa en extratropicos, lo cual coincide con las hipotesis
formuladas por Egger (1995). Utilizando este modelo se llegd a la conclusion de la
existencia de una fuerte dependencia de la altura de la tropopausa con respecto a la
intensidad de la circulacion estratosférica. Barry y Carleton (2001) analizaron en
profundidad la tropopausa. En funcion de la definicion térmica de la tropopausa
(OMM, 1957), ésta se encuentra en torno a los 17-18 km en bajas latitudes, 12 km en
latitudes medias y 9 km en latitudes altas. El cambio en la altitud se produce en
asociacion con las zonas frontales polares y subtropicales, pudiendo darse de igual
modo pliegues de la tropopausa en esas zonas (Defant y Taba, 1957). La altura de la
tropopausa estd sujeta también a cambios estacionales. Nagurny (1998) realizdé un
estudio basandose en los sondeos de una estacion a la deriva para el periodo 1954-91
observando que sobre el centro del Océano Artico la tropopausa es mas baja en abril

(entre 8,5 km y 11 km) y mas alta en agosto (9,5-11,5 km), con un minimo secundario

35



en noviembre y un maximo secundario en diciembre-enero. Se puede considerar que la
tropopausa actia como una especie de barrera para el movimiento vertical en la
troposfera.

Thuburn y Craig (1997) usaron un modelo climatico global de 33 niveles para estudiar
la sensibilidad de la altura de la tropopausa a variaciones en parametros externos. Los
resultados obtenidos muestran que la altura de la tropopausa tiene una fuerte
dependencia de la temperatura en superficie que provoca variaciones en la distribucion
de humedad y consecuentemente en los efectos radiativos, siendo menos sensible a
cambios en la distribucidon de ozono o variaciones en la rotacion terrestre. Ademas las
simulaciones que llevaron a cabo de dos tipos de ajuste baroclinico no mostraron
relacion con la altura de la tropopausa. En un trabajo posterior Thuburn y Craig (2000),
al estudiar la variacion de la tropopausa a través de un modelo climatico empleando
diferentes esquemas radiativos, mostraron la influencia sobre la temperatura y el
balance radiativo a la altura de la misma.

Hoinka (1998) realizd un estudio sobre la altura de la tropopausa llevado a cabo en
términos de presion. A partir de este andlisis se mostré que la tropopausa en el HS es
predominantemente zonal, mientras en el HN se observa un patrén de ondas planetarias
con longitudes de onda entre dos y cuatro, debido a los continentes. Sobre ambos
hemisferios los gradientes meridionales mas fuertes en la presion de la tropopausa se
dan entre 20° y 40° de latitud. Otro resultado obtenido por Hoinka (1998) fue la
existencia de fuertes desviaciones estandar en la presion de la tropopausa para las zonas
de trayectorias de las borrascas extratropicales en el Pacifico y Atlantico. En 1999,
Hoinka, tras un exhaustivo estudio de estadisticas de la tropopausa global lleg6 a la
conclusion de que las variaciones meridionales y zonales de la altura y temperatura de la
tropopausa reflejan la estructura global de los jets. Asimismo demostré que la altura de
la tropopausa media global se encuentra correlacionada positivamente con su
temperatura. Es relevante el hecho de que no detectase tendencias globales en la altura o
temperatura de la tropopausa, mientras si se puede observar una disminucion de la razén
de mezcla de vapor de agua en la tropopausa de un 10% por década, siendo ésta

especialmente notable sobre el Artico y la Antartida.
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2.2 Sistema de Posicionamiento Global (GPS)

El concepto de ocultacion proviene de las experiencias de ocultacion planetaria, donde
las mediciones de la sefal retardada de tiempo de un modvil espacial oculto detras de un
planeta, vista desde la tierra, se usa para inferir propiedades de la atmodsfera de ese
planeta (Fjeldbo et al., 1971). Varios instrumentos de ocultacion, como por ejemplo el
sensor HALOE, en el satélite UARS, utilizaron la luz solar como fuente de radiacion.

El método de radio ocultacion se basa en la transiluminacion de la atmosfera terrestre
con ondas de radio emitidas desde el espacio por un transmisor GPS y recibidas por un
receptor localizado en la 6rbita baja de la tierra (LEO).

En una ocultacién las ondas de radio entre el transmisor y el receptor, ambos orbitando,
atraviesan la atmoésfera terrestre y sufren una refraccion primaria por el gradiente
vertical de la refractividad atmosférica. Cada ocultacion produce un perfil de
refractividad a partir de los 50 km de altitud de la superficie.

Al utilizar maltiples transmisores como fuentes en lugar del sol, se amplia
drasticamente la cobertura y densidad de observaciones.

Combinando el gas ideal y la ecuaciéon de equilibrio hidrostatica, los perfiles de
refractividad se pueden convertir en perfiles de temperatura y presion en regiones
donde el vapor de agua es despreciable como la alta troposfera y la atmdsfera media.
En la media y baja troposfera el vapor de agua hace una significante contribucion y
existen varias causas por las cuales se dificulta el rastreo de la sefial; éstas causas
desembocan en efectos que incluyen una atenuacion de la sehal debido a la mala
focalizacion, centelleo de la sefial de amplitud y fase debido a la difraccion y la
propagacion en diferentes caminos provocado por el agudo gradiente horizontal de la
refractividad, por lo que la ecuacion hidrostatica resulta insuficiente para resolver los
perfiles de temperatura y presion.

Los valores procedentes de las radio-ocultaciones (RO) de la atmoésfera terrestre, gracias
a la constelacion de satélites transmisores, pueden alcanzar aproximadamente los 500
perfiles diarios.

Para que una ocultacion sea considerada exitosa debe pasar por tres etapas:

(1) calibracion, donde el retardo de la sefial inducida en la ocultacion es aislada,

(2) restauracion, donde la sefial es convertida en pardmetro atmosférico y
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(3) control de calidad, donde los valores obtenidos son chequeados bajo las condiciones
fisicas.

El maximo numero de ocultaciones exitosas, de ambos satélites, alcanzado es de cerca

de 3000 por semana.

La alta resolucion vertical viene dada por la geometria del sondeo “limb” (Houghton et

al., 1984) esta limitada en la préctica por los efectos de difraccion en aproximadamente

1 km en el limb o més abajo del camino del rayo. La precision depende de la exactitud

de la medida del salto Doppler en la frecuencia.

2.2.1 Nociones sobre la técnica de ocultacién

El GPS consiste en una constelacion de 29 satélites distribuidos en seis orbitas planas
alrededor del globo. Cada satélite posee una orbita circular con una inclinacion de
aproximadamente 55°, un periodo de 12 horas y una altitud de 26500 km.

Una representacion esquematica de la obtencidon de los perfiles por medio de GPS,

usando un receptor en LEO, se muestra en la Figura 2.1.

B,

------

Centro de curvatura

Figura 2.1. Ocultacion GPS'y orbita LEO, donde se definen variables para la derivacion de el angulo de

inflexion O y a del salto Doppler, posicion de la nave y velocidad. [Kursinki et al., 1997]

Desde el punto de vista del receptor, una ocultacion ocurre cuando un satélite GPS se
eleva o posiciona detras de la Tierra y el rayo de su transmisor atraviesa la atmoésfera

terrestre en forma tangente o “limb”
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Con 29 satélites, cada receptor GPS cercano a la 6rbita polar a 800 km, observara
aproximadamente 500 ocultaciones por dia distribuidas uniformemente por el globo.

La distribucion horizontal de la cobertura depende de la inclinacion y el periodo de la
orbita del satélite en LEO.

Desde el punto de vista de la Optica geométrica, un rayo que pasa a través de la
atmosfera terrestre se refracta segun la Ley de Snell debido al gradiente vertical de la
densidad y de ahi se puede deducir el indice de refraccion.

El efecto total de la atmdsfera en el rayo, puede ser caracterizado por un angulo de
inflexion A, un parametro de impacto @ y un radio tangente r, definidos en la Figura 2.1.
Las RO se realizan en modo limb, donde el barrido vertical proviene del movimiento
relativo entre los satélites de GPS'y LEO.

Durante una ocultacion, ya que el rayo asciende y desciende a través de la atmosfera, la
variacion de O con r o a depende primeramente del perfil vertical del indice de
refraccion atmosférico. Este perfil puede ser mejorado midiendo O en funcién de a
durante la ocultacion, bajo la hipotesis de que existe simetria esférica.

La dependencia temporal de O y de a durante una ocultacién se puede obtener midiendo
exactamente el salto Doppler de la frecuencia de la sefial del transmisor al llegar al
receptor. La frecuencia se obtiene de la derivada temporal de la fase de la sefial medida
por el receptor.

El salto Doppler se determina por proyeccion de la velocidad de la nave sobre el camino
del rayo en el transmisor y receptor, por lo que la inflexion atmosférica contribuye a la
medida del salto.

Los datos de los transmisores GPS pueden utilizarse para determinar la posicion y
velocidad de los satélites GPS y LEO y para calcular el salto Doppler esperado en
ausencia de inflexion. La contribuciéon atmosférica al salto Doppler, proveniente de
substraer el salto esperado de la medida del salto, puede ser combinada con la posicion
del satélite y la velocidad para estimar  y a.

La exactitud de los perfiles de refractividad depende de la exactitud de las estimaciones
de O y a, las cuales a su vez dependen de la buena medida de la fase de la sefial del
transmisor y la posicion y velocidad del satélite en funcion del tiempo.

Cada satélite GPS transmite continuamente seflales circularmente polarizadas a
frecuencias de dos bandas L, (fi = 157542 MHz) y L, (f; = 1227.60 MHz)

correspondientes a longitudes de ondas de 19.0 cm y 24.4 cm respectivamente.
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Para darle uso a estas sefiales provenientes tanto de L, como L, el receptor GPS
operando en LEO debe ser capaz de medir tanto la fase como la amplitud de ambas
sefiales. La comparacion de las fases obtenidas de L; y L, forman la base para la

obtencion de d.

2.2.2 Angulo de Inflexion e indice de refractividad.

En una primera aproximacion geométrica a la propagacion de ondas electromagnéticas,
el camino del rayo que pasa a través de una region con indice de refractividad variable,
puede ser determinado en general por el principio de Fermat, y localmente por la ley de
Snell. En el caso mas general no es posible restaurar la variacion tridimensional del
indice de refractividad » de las medidas de a como funcion de a durante una ocultacion.
Sin embargo cuando el rayo atraviesa la atmosfera en forma limb tiene una dependencia
muy fuerte del gradiente vertical de la densidad, considerandose que a primer orden el
gradiente de n es radial y el campo posee simetria esférica, de forma tal que el angulo de

inflexion se puede expresar como

0 (a) = 2} do = 2a} L dinn

S — d
| o a r 2.1)

Donde r es la distancia desde el centro de la curvatura y la integral es sobre la porcion
de la atmoésfera alrededor de ..

La ecuacion (2.1), ademas de calcular a(a) en funcion de n(r), puede ser invertida
usando una transformacion Abeliana para expresar n(r) en términos de a'y a (Fjeldbo et
al.; 1971)

A partir de esta transformacion obtenemos

IS B
0 e[t

a

da (2.2)

o o o

Con a; = nr, parametro de impacto para el rayo cuyo radio tangente es r

Dado a(a), la ecuacion (2.2) se puede evaluar numéricamente.
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Ya que la obtencion de n(r) en funcion de a(a) usando la transformada inversa Abeliana
implica la hipotesis de simetria esférica, la forma elipsoidal de la tierra y por tanto el
gradiente en la estructura atmosférica, producen ciertos apartamientos en el indice de
refraccion; mas aun, cuando el camino de los rayos para una dada ocultacion
generalmente no barren la atmosfera verticalmente, ya que son coplanares, la medida de
O(a) se verd afectada por el gradiente tangencial de la refractividad y en (2.2) se
introducen errores sistematicos en los perfiles. Estos errores sin embargo, producto de la
simetria, se pueden ajustar dependiendo de la aproximacion que se realice localmente,
eligiendo un centro y un radio de curvatura apropiado para la latitud donde se estd

realizando la ocultacion (Gorbunov y Sokolovsky, 1993; Eyre, 1994; Hajj et al., 1994)

2.2.3 Obtencion de a(a) a partir del Doppler

Los efectos de la inflexion en la atmodsfera sobre una senal GPS, recibida en LEO,
pueden ser medidos, en términos de un salto Doppler (Figura 2.2, 2.3), en funcion del
parametro de impacto a.
Usando la geometria y la notacion de la Figura 2.1, el salto Doppler en la frecuencia fr
medida en el receptor, viene dado por

f, = %(Vr' eyt vy éR) =

7 (2.3)

r g r 6 -
- 7(VT CoSQ , t v, sing , * v, COSYP , - vRsmq)R)

Donde vr y Vr son respectivamente los vectores velocidad de receptor y transmisor,
ér 'y érson los vectores unidad en la direccion del rayo en el receptor y transmisor y ¢ la
velocidad de la luz.

Bajo la hipotesis de simetria esférica la ley de Snell se escribe como:

nrsing = constante = a = nr, (2.4)
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conocida como la regla de Boguer (Born y Wolf, 1980). A medida que r — o, entonces
n — 1, por lo que la constante en la ecuacion (2.4) debe ser igual a a, el parametro de

impacto definido en la Figura 2.1. Ademas si se observa la figura se puede apreciar que
para r, sin@= 1, por lo que a = nr,

Por lo tanto de la regla de Bouguer y la geometria de la figura tenemos:

rpsing, = rpsing, = a

0 =0 t0t0 -1

(2.5)

donde 7z y 7 son las distancias del receptor y transmisor desde el centro de curvatura y
0 en angulo entre los vectores posicion del transmisor y receptor.

Dados los valores de la posicion del receptor y transmisor, asi como sus velocidades, la
frecuencia del transmisor y el salto Doppler, entonces es posible obtener a(a)

iterativamente de (2.3), (2.5) y (2.6), eliminando @ y @r.

2.2.4 Derivacion de las propiedades atmosféricas del perfil de indice de refractividad

Hasta aqui obtuvimos a partir de las dos frecuencias transmisoras GPS, valores para
calcular por un lado el parametro de impacto a y el salto Doppler de la frecuencia.

Para poder deducir presion, temperatura, y otras variables, a partir del indice de
refraccion es necesario conocer como éstas influyen en n. Para una longitud de onda de
microonda, en la atmosfera terrestre, n» contiene varias contribuciones de diferentes
fuentes; i.e., en orden de importancia, la atmodsfera neutral seca, vapor de agua,

electrones libres en la ionosfera y particulas, principalmente de agua liquida
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Figura 2.2. Angulo de inflexiéon atmosférica

como funcién de la separacion entre Figura 2.3. Desfasaje y aceleracion para una
transmisor y el receptor. El grafico muestra
una fuerte relacion lineal en la troposfera, la
cual se puede explotar para obtener el salto
Doppler de la sefial oculta [HAJJ et al. 2002]

ocultacion [Hajj et al, 2004]

Estos efectos se pueden expresar, a primer orden como:

N=(n-1)x10°= 2.7)

2
’16

P
776L + 373 10° =%+ 4.03% 10" =55+ 1L4W
T T

donde N es refractividad, P es presion atmosférica en mb, 7 es la temperatura
atmosférica en kelvin, Pw es la presion de vapor de agua parcial medida en mb, 7. es la
densidad de electrones por metro cubico, f'es la frecuencia del transmisor en Hertz y W
es el contenido de agua liquida en gramos por metro cubico. Es decir la ecuacion (2.7)
contiene términos referidos a la atmosfera seca, himeda, términos de scattering ademas
del primer término hidrostatico.

El término de la refractividad seca (tercer término de la ecuacion 2.7) es debido a la
polarizacion de las moléculas en la atmosfera; es decir la habilidad de un campo externo
eléctrico de inducir dipolos eléctricos en las moléculas. Este término es proporcional a
la densidad molecular y es predominante debajo de los 60 a 90 km. El término himedo
es debido principalmente al momento dipolar permanente del vapor de agua y es

importante en la baja troposfera (Smith y Weintraub, 1953). El término de la ionosfera,
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que es una primera aproximacion a la ecuacion de Appleton-Hartree (Papas, 1965) es
debido principalmente a los electrones libres en ella y tiene una importancia mayor
también alrededor de los 60-90 km. Por ultimo el término de scattering se debe a las
gotas de agua suspendidas en la atmosfera. Para suspensiones reales o hielo, el altimo
término de la ecuacidn es pequefio en comparacion con los otros y por lo tanto se puede

considerar prescindible (Kursinski, 1997; Solheim et al., 1999)

2.2.5 Obtencion de la Presion y la Temperatura

Después de considerar despreciable el término de la ionosfera de la ecuacion (2.7), solo
los correspondientes a la refractividad hiumeda y seca contribuyen a N; en regiones
donde la atmosfera es mas seca que una relacion de mezcla de 10, el término hiimedo

puede considerarse también despreciable y por tanto la ecuacion se reduce a:

N=776L (2.8)
T

Combinando esta ecuacion y con la ecuacion de estado de gas ideal, podemos obtener la
densidad en funcion de la refractividad:

p(r) _ N(r)m : P(r)m

2.9
bR 7(r)R 22

Donde R es la constante del gas, m es la masa molecular de aire seco, O(r) es la densidad
del aire en kg m 2 y b, = 77.6 N-unidad k mbar™"

En esta ecuacion se obvian los efectos del comportamiento no lineal. En el aire seco,
debajo de la homopausa, a 100 km de altitud, m es una constante, por lo que la presion
puede ser obtenida de la densidad integrando directamente de la ecuacion hidrostatica

de equilibrio:

P (2.10)
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Donde g es la aceleracion de la gravedad. La integracion se inicia a niveles de presion
para los cuales se supone, hay una alta temperatura.

Cuando la presencia de vapor de agua es importante en la troposfera, se complica la
interpretacion de la refractividad; pero en las regiones troposféricas mas frias, donde el
vapor de agua tiene una pequefia concentracion, los perfiles de densidad, presion y
temperatura se pueden obtener, dada una humedad estimada.

De la ecuacion (2.9) y la ley del gas,

)o ﬁN' bzPWﬁ (2.11)

bR T’

Donde b, = 3.73%10° k> mbar™, y m es la masa de aire himedo por kilogramo de aire
seco.

Los perfiles de temperatura y presion se obtienen utilizando el perfil de densidad de la
ecuacion (2.10), y la nueva temperatura asi como la masa molecular se utilizan en (2.11)
para obtener una densidad estimada. Este proceso se repite iterativamente hasta que los

perfiles derivados de temperatura converjan.

2.3 Validacion de la técnica GPS por comparacion de perfiles de

Temperatura

2.3.1. Datos

Es conveniente mencionar, antes de proceder a las fuentes de datos, que el presente
estudio de validacion de la técnica GPS fue realizada para 20 estaciones del HS
comprendidas en la banda latitudinal entre los 0° -90° , dentro de las cuales esta incluida
la region de interés: la estacion EZE. Es importante notar que el hecho de analizar el
comportamiento en varias estaciones del HS, permite verificar el comportamiento de los
perfiles obtenidos y evaluar si €stos presentan caracteristicas propias o particulares en
EZE, o son parte de un comportamiento “general” en las estaciones estudiadas. Es decir,

si los perfiles obtenidos son representativos de la técnica globalmente, o su
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comportamiento es erratico y presentan diferencias significativas sélo en EZE. En éste
ultimo caso, la validez de los mismos no quedaria bien fundamentada.

La Tabla 2.1 muestra las estaciones estudiadas, con su correspondiente ubicacion
geografica expresada en coordenadas de latitud y longitud, asi como los céddigos
utilizados para hacer referencia a ellas.

El analisis fue basado en el comportamiento de los perfiles de temperatura en funcion
de la altura a partir de datos obtenidos de tres fuentes diferentes: datos provenientes de
los satélites SAC-C y CHAMP, productos de reandlisis del ECMWF y datos de
radiosondeo.

Los radiosondeos se obtuvieron de la base de datos del Department of Atmospheric
Science, College of Engineering, University of Wyoming. Esta informacion es de

dominio publico y se encuentra disponible en http://weather.uwyo.edu. Para la mayoria

de las estaciones de radiosondeo de la red global los datos se encuentran disponible
desde el afio 1973 y para distintos registros horarios. La(s) hora(s) en la(s) que se
registra(n) radiosondeo(s) en un dia particular puede variar entre las 00Z y las 21Z a
intervalos de tres horas, dependiendo de la region geografica de cada una de las
estaciones. Para las estaciones seleccionadas en este trabajo se utilizaron aquellos
radiosondeos efectuados a las 12Z y 00Z

Para la validacion de los datos provenientes de los satélites GPS se utilizaron datos de
ocultaciones provenientes de los satélites SAC-C y CHAMP, distribuidos globalmente
con datos de altura, presion, temperatura y presion de vapor de agua, entre otras
variables atmosféricas. Aproximadamente entre 20 y 30 ocultaciones (RO) fueron
utilizadas para cada estacion analizada. Los mencionados datos fueron obtenidos del Jet
Propulsion Laboratory (JPL) para el periodo 2001-2003.

Estos datos, globalmente distribuidos, fueron procesados por medio de programas en
FORTRAN, para obtener eventos simples dentro de una grilla de 2.5°x2.5° (latitud-
longitud) alrededor de cada estacion, donde cada evento representa un perfil de
temperatura en funcion de la altura para un determinado afio, mes, dia y hora. A partir
de los perfiles obtenidos de RO y los RS, se calcularon las tropopausas térmicas
siguiendo en criterio definido por la OMM.

El criterio utilizado para la deteccion de la tropopausa en estos perfiles fue el definido
por la Organizacion Meteorologica Mundial (OMM, 1957) para la tropopausa térmica:
(1) La primera tropopausa (LRT1) se define como el nivel mas bajo para el cual

la tasa de decrecimiento de temperatura disminuye a 2°/C/km o menos, teniendo en
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cuenta que la tasa de decrecimiento media entre este nivel y todos los niveles superiores
dentro de los siguientes 2 km no supera los 2°/C/km.

(2) Si sobre la primera tropopausa la tasa de decrecimiento entre cualquier nivel
y todos los niveles superiores dentro de 1 km supera los 3°/C/km entonces se define una
segunda tropopausa (LRT2) por el mismo criterio que en (1)
Por ultimo, una descripcion detallada de la forma de procesamiento asi como de los

productos de reanalisis del (ECMWF) puede encontrase en (http:/www.ecmwf.int).

Para la validacion de interés en este caso, basta saber que los productos de reanalisis
utilizados, de acceso publico, estan distribuidos en 16 niveles de presion con una grilla
de resolucion de 2.5° x 2.5° latitud - longitud. Para la comparacion con los datos de
GPS y los datos de radiosondeo, se utilizaron tanto los valores diarios como los valores
medios mensuales. Los valores medios mensuales fueron interpolados bilinealmente

para niveles de presion entre los 1000 y 10 hPa para cada estacion.

2.3.2. Analisis

2.3.2.1 Comparison entre el ECMWEF, las GPS RO v RS

Las Figuras 2.1 hasta la 2.4 muestran algunos de los perfiles obtenidos a partir de las
observaciones de RS, GPS RO y los derivados del reanalisis ERA-40, tanto diarios
como mensuales, conjuntamente graficados. Los perfiles diarios procedentes de
productos de reanalisis fueron denominados como ECMWF D, mientras los mensuales,

como ECMWF M

Estacion Codigo Nombre Lat. Long.
YPDN 94120 Darwin -12.42 130.88
NWWN 91592 Noumea -22.28 166.45
SARE 87155 Resistencia -27.27 -59.03
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SBPA 83971 Porto Alegre -30.00 -51.15
SCSN 85586 Santo Domingo -33.62 -71.63
SACO 87344 Cordoba -31.32 -64.22
EZE 87576 Ezeiza -34.82 -58.53
SAZR 87623 Santa Rosa -36.57 -64.27
NZWP 93112 Whenuapai -36.78 174.63
YMHB 94975 Hobart -42.83 147.50
SAVC 87860 Comodoro Rivadavia | -45.78 -67.50
NZNV 93844 Invercargill -46.44 168.32
EGYP 88889 Islas Malvinas -51.82 -58.45
SCCI 85934 Punta Arenas -53.00 -70.97
------------ 89611 Casey -66.28 110.53
------------ 89564 Mawson -67.60 62.86
———————————— 89532 Syowa -69.00 39.58
------------ 89002 Neumayer -70.67 -8.25
------------ 89022 Halley -75.58 -26.65
------------ 89664 MacMurdo -77.85 166.67

Table 2.1. Coordenadas y altura de las estaciones (primer columna: Iniciales y codigo estaciones OMM)

estudiadas.
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Figure 2.2.(a) Idem 2.1 (a) pero para SAZR Julio 10, 2001. CHAMP
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Figure 2.5.(a) Idem 2.1, pero NZWP Noviembre 06, 2001, SAC-C Zoom de (a) en la zona de interés
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Figure 2.8. Idem 2.1 (a), pero NZWP Julio 07, 2002, CHAMP Zoom de (a) en la zona de interés
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Figure 2.9.(a) Idem 2.1 pero EGYP Septiembre 15, 2001,CHAMP Idem 2.8(b)
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Figure 2.10.(a) Idem 2.1 pero EGYP Diciembre 10, 2001,CHAMP Idem 2.8(b)

Es importante notar antes de comenzar la comparacion que, la cantidad de

observaciones de radiosondeo en los niveles altos de presion decrece con la altura,
debido a que la cantidad de radiosondas lanzados que alcanzan niveles estratosféricos
no son muchos. En contraposicion, en la baja troposfera la situacion es inversa. Aqui el
nimero de GPS RO disminuye a medida que lo hace la altura (Wickert, 2002, 2004,
Kursisnki et al., 1995,1997). Por ultimo, los productos de reanalisis mantienen un nivel
fijo de datos por nivel.

Las Figuras 2.1 hasta la 2.10 introducen la comparacion entre las tres técnicas para
algunos eventos seleccionados de las distintas estaciones analizadas. Una primera
inspeccion de los graficos, y considerando estas figuras como representativas de todos
los eventos analizados en la region (no mostrados), permite apreciar que en principio los

perfiles de temperatura de las GPS RO se asemejan mds a las RS que aquellos
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provenientes del reandlisis, tanto diarios como mensuales con su respectiva desviacion
estandar. No obstante, también es posible apreciar ciertos apartamientos de los perfiles
respecto de los RS, que se incrementan para alturas por encima de la tropopausa
(estratosfera) y decrecen en la troposfera. Estos resultados parecieran indicar una
tendencia correcta si consideramos que las GPS RO muestran su mejor comportamiento
para niveles de presion cercanos a los 100 hPa (Kursinski et al., 1997)

Las diferencias para valores de temperatura encontradas en las estaciones analizadas
oscilan entre los 1 y 10 K, siendo en la mayoria de los casos desviaciones calidas en la
baja troposfera, mientras en la estratosfera son principalmente frias.

Un punto importante a destacar es que ain cuando en el rango de altitud donde se
espera que los GPS RO presentan mayor precision, en la region ATBE, todos los
perfiles de RS muestran un rango de altura donde es posible distinguir cambios en el
comportamiento del perfil de temperatura; dichos cambios corresponden al esperado
cambio de gradiente térmico en la vecindad de la tropopausa. Sin embargo, los perfiles
de las RO para el mismo rango de altura, muestran una curva muy suavizada, con escasa
variabilidad apreciable. Por ende, de los resultados es posible conjeturar que los RS
exhiben una estructura mucho mas compleja de la region ATBE, mientras las RO de los
GPS presentan una estructura en donde la region de transicion se presenta mucho menos
estratificada y compleja.

Los perfiles derivados del reandlisis, por otro lado, presentan diferencias mucho mas
significativas cuando se los compara con los RS, incluso en los niveles inferiores a la
tropopausa. Estas diferencias pueden ser apreciadas no solo en los perfiles diarios, sino
también en los mensuales.

Para la mayoria de los casos analizados, las RS y las GPS RO presentan perfiles de
temperatura similares hasta los 12 km, asi como los perfiles obtenidos a partir del
reanalisis, tanto diarios como mensuales. Los perfiles del ERA-40 muestran diferencias
con tendencias hacia temperaturas mas bajas en la troposfera, en contraste con la
estratosfera donde se aprecian tendencias calidas comparadas con los RS y las GPS RO.
Dado que los perfiles diarios de reanalisis graficados en su mayoria estan dentro del
rango de desviacion de los valores medios mensuales, obtenidos a partir de
interpolacion bilineal, es razonable pensar que los comportamientos diarios de cada
evento no representan desviaciones especificas de ese s0lo evento en particular, sino
que forman parte del comportamiento caracteristico del ERA-40, al menos de los datos

de baja resolucion.
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La Tabla 2.2 presenta a modo de ejemplo el rango de desviacion entre los valores de
temperatura del ERA40 y los GPS RO respecto de los RS para cuatro estaciones
representativas del analisis en general. Estas diferencias fueron calculadas de la
siguiente manera: [ ops —T sonde [1([M graso—Tsonaa [J). En la tabla se puede apreciar que las
desviaciones fueron analizadas en dos regiones: 1) entre los 8 y 10 km, y 2) entre los 20

y 30 km, dado que las mayores diferencias obtenidas respecto de las RS se encontraron

alli.

Station [Dev[K) [Dev[{K) [Dev(# oK) |[Devl®o(K)
number GPS GPS ERA 40 ERA40

8-20 km 20-30 km 8-20 km 20-30 km
87623 1-10 3-4 6+2 - 9+8 1+8 -10%5
93112 1-4 1-6 3+4-13+8 1+6-8+£8
93844 2-7 1-6 6+4-10+2 3+8-8+3
88889 2-4 2-6 3+5-10+4 5+5-14+9

Tabla 2.2 Diferencias de Temperaturas en Kelvin, para los perfiles de GPS y ERA-40, mensuales
medios. El primer numero (el ultimo) en cada columna representa la diferencia minima (mdxima)
para cada estacion. Los valores del ERA40 estan acompariados por su correspondiente desviacion
estandar.

El analisis de estas diferencias considerando todas las estaciones analizadas, permite
inferir que las méaximas desviaciones respecto a los RS corresponden al ECMWF para
ambos rangos de altura. Mas aln, para el rango de alturas entre los 20 y 30 km, se
aprecia que el valor de las desviaciones estandar es en este caso menor o a lo sumo igual
que las propias diferencias, por lo que en consecuencia, el comportamiento de los
perfiles de reandlisis podria calificarse de poca precision, respecto a los RS en la region
ATBE, comparados con los perfiles de GPS RO.

En vista de las diferencias detectadas, particularmente en la region ATBE, podria
concluirse preliminarmente que los perfiles de los GPS RO presentan una mejor

correlacion con los RS que los productos de reanalisis del ECMWEF.

2.3.2.2 Tropopausa
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En esta seccion y a la luz del comportamiento de los perfiles de reanalisis de la seccion
anterior, solo los perfiles de RS y GPS RO fueron utilizados para calcular los
parametros de la tropopausa en cada estacion. Dado que el objetivo de la presente tesis
se basa en los procesos de intercambio sobre Buenos Aires, sdlo se considerd los
resultados relevantes para la estacion EZE. Como fue mencionado al comienzo de este
capitulo, las tropopausas térmicas fueron calculadas a partir de la definicion de la
OMM.

Dados los perfiles de los GPS mostrados en la seccion anterior, en los cuales se aprecian
curvas con una baja resolucién en la variabilidad de la temperatura en las regiones
lindantes a la tropopausa, es de esperar que los sélo los perfiles de RS detecten los
eventos con multiples tropopausas. La Figura 2.13 muestra algunos ejemplos de perfiles
donde sdlo los RS detectan el cambio en el gradiente de temperatura.

No obstante una simple inspeccion de los perfiles no es suficiente para evaluar el
comportamiento de los perfiles de RO. Por ello, siguiendo el criterio de la OMM, se
calcularon los valores de tropopausa térmica analiticamente. En el célculo, solo los
niveles significativos de los radiosondeos fueron seleccionados para la comparacion,
bajo la hipdtesis de que los perfiles de RO, al ser instantaneos y unicos en el tiempo,
pueden ser considerados como significativos también.

Bajo esta hipotesis, los datos derivados de las dos técnicas fueron procesados para
obtener la LRT1, LRT2 y eventualmente LRT3. Los valores de presion, altura y
temperatura de las tropopausas para la estaciones de EZE, se muestran en las Tablas
2.3, EZE es una de las estaciones mas representativas en lo que atafie a la tropopausa, y
mayor caracterizadas por estudios regionales previos, con eventos de multiple
tropopausa obtenidos a partir de radiosondeos tanto de alta como baja resolucion.

De la Tabla 2.3, es posible observar que en los perfiles RS, la altura de LRTI1 se
encuentra en promedio ubicada cerca de los 12.5 km, con una temperatura de alrededor
de los 210 K. Estos valores son acordes a los obtenidos por las RO: la altura de la
tropopausa se ubica cercana a los 13.6 km con una temperatura de 213 K.

En consecuencia, si el nimero de RO fuera suficientemente grande como para permitir
llevar a cabo una estadistica completa, seria posible extrapolando los resultado de las
RO, concluir que ambas técnicas describen una climatologia muy razonable para la
altura y la temperatura de LRTI1, decreciendo desde los 12 km sobre regiones
subtropicales y latitudes medias hasta llegar a latitudes altas con valores cercanos a los 9

km; i.e., alturas decrecientes y temperaturas crecientes hacia los polos.
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En un sentido amplio, los radiosondeos y las ocultaciones muestran valores compatibles
cuando se trata de LRT1. No obstante lo cual, es posible inferir cierta sobrestimacion de

los parametros de la tropopausa derivados de los GPS comparados con los

radiosondeos.
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Un dato destacable de los pardmetros obtenidos a partir de las RO es el comportamiento

de la presion: la diferencia entre los valores de presion entre ambas técnicas fluctiia
desde 1 hPa hasta los 150 hPa. Esta diferencia sin embargo no esta reflejada en los
correspondientes valores de temperatura y altura. Es decir, la variabilidad presente de
los valores de presion para la tropopausa de las RO, no implica una variabilidad similar
para los valores de temperatura y altura en los eventos.

El ejemplo mas claro de este comportamiento se puede apreciar en la Tabla 2.3, en la
que se aprecia una fila resaltada en gris. Esta fila corresponde al 29 de mayo del 2002,
con diferencias de presion entre los RS y las RO que alcanzan los 120 hPa, mientras
para la temperatura esta diferencia es sélo del orden de los 4 K. Es decir, diferencias de
presion del orden del 45%, con temperaturas y alturas difieren sélo en un 2%
aproximadamente. Al respecto, es importante rescatar que varios analisis realizados
sobre la tropopausa, han estudiado las anomalias medias mensuales de presion. Como
corolario de estas investigaciones, se ha llegado a la conclusién de que atn cuando la
presion es una variable medida en forma independiente y generalmente es aceptado que
los radiosondeos poseen un mayor grado de confiabilidad para valores de presion que de
temperatura, en realidad este argumento es erréoneo (Seidel et al., 2006). Estas
variaciones de presion estan directamente relacionadas con los sensores utilizados en
cada estacion. Las anomalias estan presentes también en los productos de reandlisis y en
las mediciones satelitales (Santer et al., 2003b). La comparacion entre estas distintas

modalidades de medicidon confirma este comportamiento.
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Las caracteristicas antes mencionadas muestran en general la calidad de los datos que
pueden obtenerse a partir de los GPS; sin embargo la ocurrencia de eventos con
multiple tropopausa atn no ha sido evaluado. Es justamente éste el diferenciador mas
importante obtenido en todos los casos analizados, particularmente, en la estacion EZE.
Los eventos con multiple tropopausa han sido relacionados con la presencia de los jets y
pasaje de sistemas frontales.

Recientemente Pan et al. (2004) considero el jet subtropical como la fuente primaria de
eventos de doble tropopausa. Bischoff et al., (2007) proporciona una informacion
detallada sobre la ocurrencia de eventos con multiples tropopausas para latitudes del sur
extratropicales, utilizando alrededor de treinta afios de observaciones de radiosondeo;
i.e., alrededor de 9.000 perfiles diarios por estacion. El trabajo muestra que EZE tiene
una ocurrencia de dobles tropopausas cercana al 45%, y que coincidiendo con Palmén y
Newton (1971), estos eventos pueden estar relacionados con el pasaje de un sistema de
frentes y los efectos asociados a los jets.

A partir de la Tabla 2.3, es posible deducir que la ocurrencia de la LRT1 es de alrededor
del 44% y cerca del 30% para LRT2 en EZE, si consideramos datos de radiosondeo.
Este porcentaje estd obviamente influenciado por la cantidad de eventos analizados. Sin
embargo el analisis de las RO muestra que los eventos de al menos doble tropopausa

sobre EZE, casi no son detectados por el GPS.

EZE Date Pl(hPa) H](km) Tl(K) Pz(hPa) Hz(km) Tz(K) P3(hPu) I{x(km) T3(K)
87576
Radiosonde | 2001-05-23 104 16062 205.1 24 25178 273.7 13.6 28810 214.3
127
GPS 14.47 190.6 12364.7 2144
Radiosonde | 2001-06-08 179 12748 207.1 44.6 21214 208.1
127
GPS 11.37 188.2 12459.6 211.5
Radiosonde | 2001-09-04 229 11077 215.1
127
GPS 16.50 171.9 12919.5 214.8
Radiosonde | 2001-09-12 194 12258 210.5
127
GPS 03.37 147 14029.8 208.1
Radiosonde | 2001-11-04 258 10394 222.7 134 14652 210.3
127
GPS 11.45 253.9 10535.9 226
Radiosonde | 2001-11-15 287 9496 222.3 109 15804 2153 62 19372 216.4
127
GPS 14.41 97.1 16546 213.2
Radiosonde | 2002-03-12 89.1 17259 198.9
127
GPS 10.23 99.6 16628.5 201.9
Radiosonde | 2002-05-29 229 10999 217.1 135 14345 214 64 18999 211.8
127
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GPS 13.37 105.5 15908.2 | 212.4

Radiosonde | 2002-06-16 210 11629 211.3

127

GPS 03.27 205.6 11733.6 [ 2155

Tabla 2.3. Parametros de la tropopausa para algunos eventos de los radiosondeos y ocultaciones en la
estacion de EZE. Los valores muestran la LRT1 y la LRT2 para EZE a partir solamente de los datos de
radiosondeo. La fila resaltada en gris muestra la diferencia méaxima de presion entre los satélites del GPS y
radiosondeos.

2.4. Discusion

Los perfiles graficados para la estacion 87576 muestran un comportamiento similar
entre ambas técnicas especialmente para alturas por debajo o igual a los 15 km, con
diferencias mas notorias para alturas superiores. En aquellos casos donde se aprecia en
la baja troposfera diferencia notoria, las desviaciones aparecen generalmente como
tendencias calidas, por lo que se podria inferir que las RO tienden a sobreestimar los
valores de temperatura para alturas menores a 10 km, en la vecindad de la tropopausa.
En la baja estratosfera, por el contrario, las diferencias muestran una tendencia clara a la
subestimacion de valores de temperatura, por lo que la técnica presenta una tendencia a
mostrar temperaturas mas frias que las observadas por los radiosondeos. Estas
tendencias observadas resultan similares para todo el conjunto total de las estaciones
analizadas; i.e., estas desviaciones no son caracteristicas de EZE, sino que son
sistematicas para el conjunto de estaciones analizadas en la Tabla 2.1. El resultado mas
destacable de la comparacion surge del hecho de que los eventos de doble tropopausa
detectados por los radiosondeos sobre EZE, no son capturados por los satélites CHAMP
y SAC-C. Aun considerando las restricciones del andlisis propuesto en funcion de
cantidad de eventos analizados y una grilla espacio — temporal restringida, la técnica de
ocultacion no parece idonea para el monitoreo de procesos de desdoblamiento y
deformacién de la tropopausa, al menos durante el periodo analizado. Ya que el ITE,
especialmente en la region extratropical se produce frecuentemente en eventos de
rompimiento de tropopausa por actividad baroclinica, el sensado remoto, al no detectar
con alta resolucion estos eventos, no parece una técnica idonea para el estudio del

transporte de masas en la region ATBE.
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Capitulo 3

El proposito del presente capitulo es introducir las nociones basicas y las caracteristicas de
los cirrus sobre Buenos Aires, con el fin de mostrar que estas nubes cercanas a la
tropopausa pueden ser utilizadas como trazadores de la misma, y al mismo tiempo como
fuente de referencia para el posterior desarrollo de el andlisis de intercambio troposfera —
estratosfera por medio de trayectorias temporales dentro del marco conceptual lagrangiano.
Como consecuencia del analisis de los cirrus como trazadores de tropopausa se analizaron
las propiedades Opticas y geométricas de los cirrus sobre Buenos Aires, como caso de
estudio de latitudes medias del Hemisferio Sur.
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Cirrus sobre Buenos Aires

3.1 Introduccién

Las nubes son uno de los elementos mas importantes en el sistema atmosférico, dentro

del cual desempefian varios roles:

1.

Las nubes son un factor fundamental en el balance radiativo de la Tierra,
reflejando parte de la luz solar de vuelta al espacio y en tanto dado que cubren la
atmosfera inferior, atrapando la radiacion re-emitida por la Tierra.

Transportan agua desde la atmdsfera hasta la Tierra en forma de lluvia o nieve y
por lo tanto son un factor esencial en el ciclo hidrologico

Captan elementos en forma de gas o particula y las devuelven a la superficie
terrestre (del inglés: “wet deposition”) ayudando a limpiar la atmosfera;

Proveen un medio para las reacciones quimicas en fase acuosa y la produccion
de especies secundarias.

Por ultimo, las nubes afectan y contribuyen significativamente a los procesos de
transporte en la atmdsfera. El transporte vertical bidireccional entre las capas de
la atmosfera asociado a las nubes son determinantes para la redistribucion

vertical de las especies

A pesar del papel fundamental que cumplen las nubes dentro de la atmoésfera y en el

proceso de transporte tanto global como regional en la ATBE, la naturaleza y desarrollo

los mecanismos asociados a ellas, no estan totalmente caracterizados.

Las nubes pueden presentar diferentes formas y a través de sus caracteristicas

especificas es posible inferir algunas propiedades de la atmdsfera. En la troposfera es

posible reconocer diferentes tipos de nubes dependiendo de la altura de la base y su

desarrollo vertical:

Q

Tanto

nubes bajas, cuya altura estd por debajo de los 2 km: estratocumulos,
nimboestratos y estratos

medias, con base entre los 2 y 6 km de altura: altoestratos y altocimulos, y

altas, con base por arriba de los 6 km, generalmente formadas en su mayoria por
cristales de hielo: cirrus, cirroestratos, cirrocumulos

en las regiones tropicales como en las extra tropicales es muy frecuente la

aparicion de cirrus, con caracteristicas propias en los diferentes rangos de latitudes

(Wang et al., 1996; Winker y Trepte, 1998). Estas nubes troposféricas, que cubren
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aproximadamente entre el 20 y el 35% del globo en permanencia, son componentes
particularmente relevantes en el balance radiativo de la Tierra. . Los cirrus pueden ser
visibles como subvisibles. La distribucion estacional de los cirrus estd relacionada con
procesos convectivos, desarrollo de frentes o jets, aunque su mecanismo de formacion
aun no esta completamente entendido. Sin embargo, varios analisis han demostrado que
la formacion de estas nubes esta relacionada no so6lo con procesos de conveccion sino
con mecanismos locales de corta escala (Pfister et al.; 2001). Los mecanismos de
formacion pueden ser agrupados en dos grandes grupos (Jensen et al., 1996):

1. Disipacién de los cumulolimbus que dejan detrds de ellos nubes cirrus laminares

con cristales de hielo pequefios
2. Formacién de nuacleos de hielo “in situ” cerca de la tropopausa debido al
congelamiento de particulas de acido sulfurico.

La supersaturacion requerida para la formacion de ntcleos, necesaria para el segundo
mecanismo, puede ser generada por nieve, elevacion de masas de aire en escalas
sinopticas o mezcla turbulenta de masas de aire.
La formacion de los cristales de hielo constitutivos de los cirrus, ha sido objeto de
estudio durante los ultimos 50 afos. En la actualidad se sabe que la forma y orientacion
de los cristales de hielo estd controlada principalmente por las temperaturas y la
humedad relativa residente dentro de la propia nube. Si los cristales de hielo colisionan
o se fusionan dependiendo de la accion del campo gravitatorio que provoca su elevacion
o turbulencia, la forma de los cristales se torna mas compleja. En latitudes medias
donde se han realizado gran nimero de observaciones, los cirrus estdn formados
principalmente por particulas de hielo no esféricas con formas variadas; i.e., solidas
columnas huecas, o en forma de placas o rosetas con tamafios que fluctian entre los 10
hasta 1000 micrones. Las observaciones muestran también que la base de los cirrus son
sustancialmente diferentes en composicion de cristales que el tope. Esta composicion de
latitudes medias, difiere de las zonas tropicales. En los tropicos aparentemente la
formacion de cristales estd asociada a temperaturas célidas o procesos convectivos
(Liou, 1986). La cantidad de radiacion solar que los cirrus reflejan, absorben y
transmiten depende de su cobertura espacial asi como de su posicidon, espesor y
distribucidon de particulas de hielo. Los cirrus también reflejan y transmiten la energia
térmica infrarroja reemitida por la Tierra y la atmoésfera y al mismo tiempo, emiten
radiacion infrarroja de alta frecuencia, dependiendo de la estructura térmica propia. La

cantidad y distribucion de cristales de hielo, asi como su orientacion son pardmetros
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fundamentales que determinan la magnitud del equilibrio albedo — efecto invernadero,
los cuales a su vez son de vital importancia para la discusion del rol de los cirrus en el
clima.

Un aspecto de suma importancia para el clima y en especial para la region ATBE, es el
rol que los cirrus juegan en el calentamiento global debido a la variacion de cantidad de
vapor de agua contenida en sus cristales. Algunas observaciones sugieren que existe una
correlacion diferente entre la temperatura y, la cantidad de agua contenida en los
cristales y el tamafio de los cristales (Liou, 2002). Un aumento de la temperatura
conlleva un aumento en la cantidad de agua contenida en los cristales. Los cristales de
hielo son pequefios a bajas temperaturas y mas grandes para temperaturas altas. La
consecuencia de estas relaciones microfisicas es significativa para el clima. Para cirrus
cuyos cristales son no esféricos, los resultados de los modelos climéticos sugieren que
el balance entre el albedo y el efecto invernadero, depende no sé6lo de la cantidad de
agua, sino también de la forma de los cristales que la contienen. Esta correlacion es
contraria a las nubes bajas con contenido de agua, para las cuales un aumento de
temperatura implica una mayor cantidad de agua liquida y en consecuencia una mayor
reflexion de la luz solar.

De particular importancia en el sistema acoplada troposfera — estratosfera por lo
expuesto anteriormente, son los cirrus cercanos a la tropopausa. Estos cirrus, cuya tope
permanece alineado a la tropopausa, podrian influenciar en el intercambio troposfera -
estratosfera, asi como el transporte de vapor de agua y deshidratacion de la estratosfera (
ya sea por mezcla reversible como irreversible) en forma considerablemente mas
significativa en los procesos de deformacion y quiebre de la tropopausa; i.e., en aquellos
procesos que en presencia de actividad convectiva, baroclinica o desarrollo de frentes
dan lugar al rompimiento de la tropopausa, y en consecuencia a la ocurrencia de eventos

con multiple tropopausa.

3.2 Interaccion Laser — Atmosfera.

El sensado remoto de la atmosfera con laser (lidar) consiste en enviar pulsos de luz
coherente en una o varias longitudes de onda, precisas, hacia la atmdsfera. Estos pulsos
seran atenuados progresivamente por los gases y particulas presentes en el camino
optico. A medida que el laser avanza en la direccion vertical, los elementos

constituyentes de la atmosfera envian una sefial denominada de retrodifusion en todas
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direcciones. Por medio de un telescopio y un sistema de deteccion, la recepcion captura
solo los fotones retrodifundidos en la misma longitud de onda que emite el laser y en la
direccion de la emisidon, pero en sentido contrario. Con un detecto-amplificador de
banda ancha, los fotones son convertidos en corriente eléctrica y de esta manera, la
sefal puede ser registrada para su procesamiento posterior.

Las sefiales eléctricas capturadas permiten determinar por calculo numérico los
parametros atmosféricos y las propiedades radiativas de las distintas capas atmosféricas
sondeadas.

Las sefiales o datos obtenidos por sondeo atmosférico mediante el lidar dependen de los
procesos microfisicas de interaccion entre los fotones transportados por el haz laser con
las moléculas y particulas presentes en la atmosfera. Si la longitud de onda del haz laser
utilizado no corresponde a una banda de absorcion de los componentes atmosféricos, la
interaccion luz-materia se traduce en una difusiéon simple y en consecuencia en una
atenuacion del laser durante su propagacion (Elouragini, 1991). La interaccion luz-
materia con los elementos constituyentes de la atmosfera implica dos tipos de procesos

de difusion:

* Difusion elastica sin cambio de frecuencia (onda incidente y onda difundida
tienen la misma frecuencia o longitud de onda). Se denomina difusion «

Rayleigh » o « Mie ».

» Difusion inelastica con cambio de frecuencia (onda incidente con las
frecuencias del laser y las ondas difundidas en otras frecuencias proximas a

las de emision). Se denomina difusion o efecto « Raman ».

La difusion elastica de la luz en la atmoésfera por retrodifusion es el resultado, por lo

general, de dos contribuciones (Zuev, 1982):

» Difusion debido a la presencia de moléculas de gas atmosférico de tamafio

despreciable frente a la longitud de onda (difusion Rayleigh).

» Difusion debido a la presencia de particulas en suspension en la atmdsfera (difusion
Mie). Las particulas pueden ser: cristales de hielo, aerosoles sulfurosos (ceniza

volcanica) o aerosoles carbonados (quema de biomasa).
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Estos procesos se cuantifican a través de los coeficientes de retrodifusion como

resultado de la interaccion laser — atmosfera.

3.3 Deteccion de Cirrus: Lidar

La técnica del lidar es frecuentemente utilizada para el sondeo de pardmetros
atmosféricos. Se basa en la interaccion de las longitudes de onda Opticas con la
atmosfera, entre otros, difusiones elasticas Rayleigh y Mie, difusion inelastica Raman.
La diversidad de modalidades lidar permite el monitoreo de un amplio espectro de
parametros atmosféricos, tales como aerosoles, propiedades de nubes estratosféricas
polares y troposféricas, temperatura, velocidad del viento, concentracion del vapor de
agua y ozono troposférico y estratosférico.

El principio de sondeo de la atmdsfera por laser es una trasposicion directa al principio
del radar entre las radiofrecuencias y las longitudes de onda opticas. En forma general,
un lidar estd compuesto por un emisor de luz coherente y un receptor 6ptico, como se
muestra en la Figura 3.1. La Figura 3.2 muestra la estacion lidar situada en CITEDEF,
Villa Martelli.

Error: No se encuentra la fuente de referencia

Figura 3.1.Esquema del sistema lidar dual

Figura 3.2. Estacion lidar CITEDEF
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El emisor en la mayoria de los casos consiste en un laser pulsado de baja divergencia,
baja frecuencia de repeticion (= 10Hz) y con ancho de pulso temporal corto (< 10 ns), lo
que lleva a emitir potencias pico del orden de las decenas de megawatts (Lavorato et al.,
2002).

Los fotones retrodifundidos son colectados por un telescopio receptor que generalmente
estd emplazado proximo a la salida del haz laser en montaje monoestatico y coaxial. En
mediciones diurnas, los fotones capturados por el telescopio son depurados mediante un
diafragma que detiene el 70% de la luz espurea proveniente de la atmosfera,
denominado ruido de fondo del cielo y con un filtro interferencial de banda angosta
(AA< 5 nm) centrado en la longitud de onda de emision del laser. La sefial luminica es
transformada en sefial eléctrica por medio de un fotomultiplicador acoplado a una
cadena de amplificadores de gran ganancia y gran ancho de banda (Av [J10 — 50 /DC —
20 MHz, con respuesta plana) que acondiciona la sefial y la lleva a los niveles
adecuados (de * 100 mV) para ser finalmente acoplado a un sistema de adquisicion de
datos que digitaliza y registra los datos en una PC para su ulterior procesamiento.

El sistema de adquisicion define la resolucion espacial de la medicion teniendo en
cuenta las limitaciones propias del sistema, entre ancho del pulso laser ([5 ns) y la
velocidad de conversion del sistema de adquisicion de datos, denominada frecuencia de
muestreo. Como ejemplo, se puede citar una frecuencia de muestreo de 25 MS/s
(megamuestra por segundo) que equivale a un tiempo de conversion de un punto cada
40 ns y esto a su vez equivale a una resolucion espacial de 6 m (un dato adquirido cada

6 m en la direccioén de propagacion del laser).

3.4 Ecuacion Lidar

El sistema lidar utiliza un laser pulsado como emisor de luz coherente con pulsos cortos.
La atmosfera, tanto moléculas como particulas, difunde los fotones del laser y s6lo una
pequenia fraccion de los mismos son recolectados por un telescopio montado en forma
coaxial con el haz laser (Lavorato, 2004). El sistema utiliza el proceso de difusion sobre

un angulo de 180° llamado retrodifusion. La disposicion instrumental que tiene en
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cuenta la colinealidad de los ejes emisor — receptor, la divergencia del laser y el campo
de vision o apertura numérica del telescopio, determinan la probabilidad de recibir un
foton por retrodifusion después de una difusion. Esta probabilidad se determina por una
funcion de recubrimiento espacial denominada “factor geométrico” (Elouragini, 1991).

La medicion lidar en funcion del tiempo de propagacion ¢ nos lleva a la determinacion
de la distancia R entre el lidar y el medio difusor dv, siendo la velocidad de propagacion

¢, la velocidad de la luz:

p (3.18)

Si consideramos:

o El ancho del pulso de radiacion laser (¢,)

o Tiempo de cuenta del canal de fotoconteo (z.)
el primer pardmetro que se deriva de esta ecuacion es la resolucion espacial del sistema.
En general, si consideramos ambos parametros simultineamente podemos calcular la

incerteza del rango de medicion del lidar de acuerdo a la siguiente expresion:

AR = %(tp it e

Donde #, es el ancho temporal del pulso laser y ¢. es el tiempo de conteo minimo por
canal del sistema electronico de conteo de fotones.

La caracterizacion del impulso laser con energia E. y el perfil de dispersion temporal
f(t) quedan determinados por la condicion de normalizacion siguiendo la distribucion de
energias en la forma gaussiana (dependiendo del tipo de laser que se utilice).

Esta distribucion se puede expresar de la siguiente manera:

o (3.20)
I f(Hder =1

La ecuacion lidar da el balance que relaciona la potencia luminosa recibida por el

telescopio en funcion de la energia del laser emisor, del campo de vision del receptor y
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de las caracteristicas de la atmoésfera. Entonces la potencia del laser P. en un dado

instante t, a una cierta distancia R, es:

dP,(t,R)= E f(t- d—R)T(R,R+ dR) (3.21)
C

Donde T(R) representa la transmision atmosférica en el tramo (R, R+dR), la cual se
puede expresar de diferentes formas de acuerdo al tipo de laser, su longitud de onda y

en particular, al tipo de interaccion laser-atmosfera a estudiar.

Para una seccion entre 0 y R, T(R) se puede expresar de la siguiente manera:

. 3.22
si (R [e(dr D T(R,A)= e TR G.22)

0

Donde T se denomina espesor Optico. Fisicamente expresa la cantidad de radiacion solar
que el cirrus absorbe.
La potencia luminosa P recibida por el telescopio es la fraccion de luz retrodifundida

contenida en el angulo solido de la deteccion:

AS = Ay/R? (3.23)

donde A es el area util del telescopio.

La ecuacion entonces queda:

(3.24)
P(R)= E,[ K, (R)} (R)%T%R)f@t -2

donde K, es un coeficiente que tiene en cuenta la reflectividad y la transmision de todas
las Opticas involucradas en el lidar por intermedio de un parametro H, que representa la
probabilidad de recepcion de un foton por el factor geométrico F(R).

En funcion de la distancia, el coeficiente se puede definir como:
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KH(R): H,,F(R) para 0¢< F(R)S 1 (325)

El factor geométrico depende de la colinealidad del emisor-receptor. Cuando el haz
laser se ubica completamente dentro del campo de vision del telescopio, el factor

geométrico vale 1 (Figura 3.3)

Cuando R es relativamente grande frente a la duracion del pulso laser y bajo la hipotesis
de variaciones espacio — temporales lentas de las variables atmosféricas, la ecuacion

puede rescribirse como:

a (3.26)

RZ

P(R)= E,K, (R (R T(R?] £t~ )R

Si se realiza un cambio de variable donde R = ct/2, la integral vale c¢/2 y la potencia

luminosa colectada por el telescopio resulta:

R 3.27
P(R) = % E, K (R)A, % T(R) watts. (3.27)
La potencia también puede ser expresada en fotones por segundo:
A R
P(R) = EELKQ(R)AD BI;Z)T(R)2 (17s) ®

donde h es la constante de Planck.
Una vez acondicionada y filtrada Opticamente, la sefial se convierte en corriente

eléctrica por medio de un fotomultiplicador de gran ganancia. La fotocorriente eléctrica

i5(t) correspondiente a la potencia luminosa P(fotén/s) se expresa como:
i,(t)= qOP(t) corriente catodica (b)

para = 2—; g =1.6.10"" C y Q rendimiento cuantico del fotomultiplicador en funcion
c

de la longitud de onda (en el fotocatodo 0<Q<1)
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Zona de solapamiento

Campo de vision

del Telescopio

Divergencia
del Laser

—-——
D —

Figura 3.3. Factor geométrico
Dado que la corriente de entrada es amplificada por el detector, la corriente de salida

queda como:

i (t)=G.i, (1) corriente anddica (©)

Gc es la ganancia de corriente del fotomultiplicador; entonces la tension sobre los

bornes de la resistencia de carga del detector (R) resulta:

V@ =i, (DR, (d)

Combinando las ecuaciones (a), (b), (c) y (d), se obtiene lo siguiente:

A
2h

(3.28)

V.= 4OR G, 2K, (RE, 4,20 Ty

En esta ecuacion Vs [Volts] es la sefial muestreada y numerizada que se define como
sefnal lidar. Como hemos visto, el factor geométrico F(R) (figura 5), de acuerdo a la
distancia de separacion haz laser — telescopio llega a su méximo valor (F(R) = 1) entre
los 100 y 300 m, a partir de alli se puede considerar que K,(R) es constante. La ecuacion

anterior se rescribe para:
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2

v, = L (f) T(R)> para V, = eORG, A—Ka (R)E, 4, (3:29)
‘ R ‘ 2h

Sea A: “constante del sistema lidar”. De esta manera, se puede escribir finalmente la

ecuacion lidar de la forma siguiente:

e (3.30)

ZD.[ a (r)drE

P(R) = A—ﬁlgf) e B

Es necesario conectar esta ecuacion con el sistema y sus parametros, con la atmoésfera y
sus parametros para poder resolver la ecuacion y obtener el coeficiente de retrodifusion

B(R) o el coeficiente de atenuacion a(R).

3.5 Inversion de la Ecuacion lidar

Método de inversion

Para evitar confusiones con las unidades, la constante del sistema lidar A toma los

valores correspondientes de acuerdo a la naturaleza de la medicion:

Si P(R) se expresa en [Volts] A= GOR G.K.E, A, 2/\_
m
Si P(R) se expresa en [Fotones/s] A= K.E, 4, 2A_
m

Si P(R) se expresa en [Watts] - KEAS
- a0 5
2

Definida la ecuacion Lidar:
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(r)dr%

-ZHRG
P(R)= A4 B (R) e ﬁ’!"
}22

A : Constante del sistema o constante lidar.

q : Carga del electron.

Q : Eficiencia cudantica del detector (fotomultiplicador).

Rc: Resistencia de carga del detector.

Gc: Ganancia de corriente del detector.

K., : Rendimiento optico [Transmision / Atenuacion: optica del sistemal].

E. : Energia del laser (por pulso).

A'y: Area efectiva del telescopio.
A : Longitud de onda capturada por el sistema de deteccion.
h : Constante de Plank.

Se puede plantear, matematicamente, la solucion sobre la forma logaritmica:
S(R) = In|P(R)R?| (331)

De esta forma si se parte de una posicion Ry, para una altura genérica R, se plantea:

i ﬂ (R) R i (3.32)
S(R)- S(R,) = InJ === 2[4 (R)dR]
(Ry) 4 i
La ecuacion anterior se puede expresar en forma diferencial:
dS(R) ; 1 dB(R) (3.33)

20 (R)
dR B(R) dR

En el caso de que la atmosfera sea homogénea, el perfil de retrodifusion se mantiene
constante (dff / dR = 0), entonces el coeficiente de atenuacion @, de un medio

homogéneo se escribe asi:
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1dS (3.34)

Cuando dff / dR # 0, se utiliza la relacion donde la difusion de particulas (nubes,

aerosoles) domina a la difusion de moléculas. La ecuacion de Bernouilli plantea que:

B(R)=Ka(R )

Donde por lo general: 0,01 <k <0,1y0,67<g<1 (Klett, 1981)
De esta manera se cuenta con dos ecuaciones y dos incognitas: oy .
Si se aplica esta condicion a la resolucion de la ecuacion diferencial:

dSR) g di(R)_ o (3.35)
dR a0 (R) dR

Si se realiza el cambio de variables: U(R) = 1/a(R), queda:

dS(R) . g du(R)_ 1 duRD 2 (3.36)

[
2 (R)= gUR)T

dR 1 (R) dR “UR? R ¢ UR)
_ 10 dU(R)
LR

Ordenando y resolviendo la solucion homogénea se obtiene:

U(R) dS N dU(R) _ -2 (3.37)
g dR dR g
S(R)-S(Ry)

UR)=Ue ¢

Una solucidn particular se obtiene al derivar U y comparar su resultado al despejado de

la ecuacion diferencial. Finalmente a(R) serd igual a:
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S(R)- S(R,) (3.38)
e g
] R S(R)-S(Ry)
—- —l ¢ dR
a 0 g 0

Ecuacion de inversion lidar correspondiente al coeficiente de atenuacion.
Sin embargo, esta solucion de la ecuacion es inestable para aquellos casos donde el
denominador se anula. Para resolver esta singularidad los limites de integracion se

cambian, obteniendo asi, la solucion estable (Klett, 1981).

S(R)-S(Ry) (3.39)
e g

Ry, S(R)-S(Ry)
i+ 2 e ¢ dR
ado &z

a (R)=

La inversion en su forma logaritmica, necesita la estimacion inicial de ay, que en el caso
de la solucion inestable es un dato conocido (coeficiente de atenuacion a nivel del
suelo), mientras que en la solucion estable es necesario estimar un valor inicial sacado
de tablas meteorologicas o por estimacion matematica. Luego se deben realizar
iteraciones de célculo integral hacia arriba (R — Ry) y luego hacia abajo (Ro— R). En
cada iteracion el a, calculado se ingresa a la ecuacion y se sigue operando hasta lograr
una convergencia aceptable tanto en su valor como en el error relativo del mismo
(Ansmann, 1992; Flamant, 1996; Lakkis et al, 2008).

Como estimacion final, tanto en el visible como en el infrarrojo cercano podemos

considerar que el parametro g vale 1, siendo f = k.a, resulta:

S(R)-S(Ry) (3.40)
e g

R,

00
+ 2J’eS(")‘S(Roo)dR
R
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Del mismo modo se puede escribir la ecuacion en funcidon del coeficiente de

retrodifusion en su version regresiva o solucion estable:

eS(R)—S(R,)
B(R) =
;4. 2 J—eS(r)—S(R,)dR
B(R,) K

(3.41)

Las dos ecuaciones planteadas sirven para calcular los coeficientes de atenuacion y de

retrodifusion volumétricos para la Capa Limite Atmosférica (CLA), aerosoles

troposféricos y cirrus. En cada caso se utilizan condiciones iniciales diferentes (Klett,

1986).

3.6 Mediciones con Lidar

3.6.1. Datos y Metodologia

Una de las ventajas mas importantes del sistema lidar respecto a la dindmica y

climatologia de la alta troposfera y la baja estratosfera es la capacidad del laser de

penetrar en la atmosfera varios kilometros y detectar con claridad las altitudes de las

capas atmosféricas que va atravesando. Dadas estas caracteristicas del sistema, un

conjunto de 60 cirrus diurnos cercanos a la tropopausa, fueron medidos a lo largo del

periodo 2001-2006, mediante el sistema lidar situado en Villa Martelli, CITEDEF

( Figura 3.1). Las especificaciones técnicas del lidar de retrodifusion elastica utilizado

se muestran en la Tabla 3.1

Transmitter

Nd-YAG laser

Rate 10 Hz

Wavelenght/energy 1064 nm /310 m
532nm /310 m

Pulse duration Sns

Divergence <1.5 mrad

Spot diameter <5 mm

Receiver

Cassegrain Telescope

Diameter 8.2 cm

Focus /14

Newtonian Telescope

Diameter 50 cm

Focus /2

Detectors / Amplifiers

Photomultipliers 9214Q
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Photodiode YAG-100

Amplifier gain 5-10-25

Amplifier BW DC to 5 MHz

Adquisition System Digital oscilloscope TDS 540

Tabla 3.1. Especificaciones Generales del sistema Lidar situado en Buenos Aires.

Dadas las posibilidades del sistema de detectar nubes troposféricas bajas, las mediciones
de cirrus fueron efectuadas con un criterio de seleccion que contemplara la definicion de
cirrus basada en el International Coordination Group on Laser Atmospheric Studies
(ICLAS; Lynch et al., 2002). Segun esta definicion, una nube cirrus medida a través del
sistema lidar es “una capa de particulas cuya base tiene una altura superior o igual a los
6 km, situada en una masa de aire con temperatura de -25°C o menores, que ademas
presenta una gran variabilidad temporal y espacial.

El criterio de seleccion utilizado para la adquisicion de sefiales restringio las mediciones
solamente a aquellos cirrus que, medidos en condiciones de visibilidad Optima, sin
aerosoles entre la capa limite y la tropopausa, tienen un espesor optico (OD) menor o
igual que 3. De lo contrario, cirrus con OD mayores que 3 implican otros
procedimientos matematicos con el fin de obtener un coeficiente de extincién razonable.
Esta seleccion de cirrus conlleva un error asociado de aproximadamente un 15%, debido
a la exclusion de sefiales adquiridas en todo el conjunto de datos.

Una vez detectada la altura de la tropopausa mediante la sefal lidar, los valores
obtenidos fueron comparados con los valores de tropopausa térmica obtenidos de los
perfiles de temperatura de radiosondeo procedentes del Servicio Meteoroldgico
Nacional (SMN), para las 12 UTC y 00 UTC. Para este ultimo cdlculo, se siguid el

criterio definido por la OMM para la tropopausa térmica (ver Capitulo 1).

3.6.2. Resultados : Altura de la Tropopausa

A fin de mostrar el proceso completo de medicion por medio del lidar, la Figura 3.4
muestra el proceso para el evento del 7 de junio del 2001. El procesamiento de las
sefiales se muestra desde la etapa de adquisicion de la sefial por el osciloscopio (Figura
3.4(a)), hasta la sefial calibrada final. Es importante notar que la sefal final estd
graficada en escala logaritmica para poder obtener una sefial amplificada.

Para cada evento, la altura de la tropopausa se obtuvo por medio del ajuste lineal de la

pendiente. Este método basado en el ajuste lineal de la pendiente de la sefal, debe ser
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considerado como un método grafico (Klett, 1981; Fernald, 1984) ampliamente
difundido en el procesamiento de las sefales lidar, con un margen de confidencia de
alrededor de 0.5 km.

La Figura 3.4(b) muestra en la parte izquierda del grafico, el ajuste lineal de la
pendiente que se realiza hasta el punto donde termina el cirrus. Este punto, resaltado por
medio de una linea so6lida violeta, corresponde a la altura de la tropopausa.

La Figura 3.4(c), muestra la altura de la tropopausa derivada de los datos de
radiosondeo del SMN a fin de comparar los resultados obtenidos por medio del sistema
lidar. Siguiendo el mismo criterio que en el caso anterior, la Figura 3.5 muestra algunas
de las sefiales obtenidas para los eventos analizados.

El conjunto de los 60 cirrus fue analizado de la misma forma que en los casos
anteriores. Los resultados obtenidos, comparados con los derivados de los datos del
SMN, muestran una alta correlaciéon entre ambos métodos. Los valores obtenidos a
través del sistema lidar pueden ser comparados con escasos estudios climatologicos ya
que los cirrus en el HS han sido escasamente estudiados; sin embargo, los valores de la
altura de la tropopausa obtenidos a partir de los radiosondeos si son un parametro para
la comparacién ampliamente conocidos (Bischoff et al., 2007).

Relacionado con la temperatura, los valores obtenidos de los cirrus analizados muestran
un rango de variacion entre los —53.5 to —71.7 °C. Estos valores son acordes a
resultados obtenidos en previos analisis (e.g., Sassen y Campbell, 2001).

Es importante destacar que aun en los casos donde la relacion sefial — ruido de las
mediciones es relativamente alta, el sistema lidar permite localizar la altura de la capa
de transicion dentro de un margen muy acotado (Figura 3.6). En este sentido, la
resolucion del sistema permite considerar el seguimiento de los cirrus de la tropopausa

como una fuente de datos tan buena como los perfiles de temperatura de radiosondeo.
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Figura 3.6. Idem Figura 3.5 pero para 2003-05-27

La Figura 3.7 muestra la evolucion temporal de la altura de la tropopausa para algunos
de los eventos analizados. El sistema lidar permite monitorear la evolucion de la
tropopausa a lo largo del lapso de tiempo de medicion. La evolucion puede ser medida
en forma constante en tiempo real, dependiendo de diversos factores, algunos de los
cuales limitan las mediciones, tales como el tiempo, procesos climaticos particulares o
una relacion sefial- ruido muy alta. En las figuras, donde se encuentran sefialadas por
medio de una linea continua tanto la base como el tope de la nube cirrus, se aprecia que
en la mayoria de los casos el tope de las nubes est4 alineado con la tropopausa, mientras
las bases presentan una alta variabilidad atribuible a diferentes procesos. Esta alineacion
de los topes, junto con el hecho de que las mediciones poseen un margen de error de 0.5
km respecto de los valores de tropopausa derivados de los radiosondeos, es lo que
permite denominar a estos cirrus como ‘“cirrus de la tropopausa”, entendiendo este
concepto como nubes trazadoras de la capa de transicion. Es decir, el concepto de
trazadores de la tropopausa, implica que el estudio de los parametros de estos cirrus

permite abordar por medio de ellos el estudio de la tropopausa.
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A partir de las evoluciones temporales de cada evento es posible construir la evolucion
de la capa durante periodos relativamente extensos en el tiempo. La Figura 3.8 muestra

la evolucion temporal de la tropopausa durante todo el mes de junio del 2001.

TROPOPAUSE EVOLUTION ALTITUDE

L
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% Rawindsound Data- 12 UTC
ak- [ +  Cirrus Evolution Days -
—— Splined Rawindsound Data

NN T O O O A
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DAYS [ June, 2001 |

Figura 3.8. Evolucion temporal de la tropopausa a partir de las sefiales lidar durante el
mes de junio del 2001

3.6.3. Resultados : Caracteristicas geométricas vy Opticas de los cirrus

Las propiedades fisicas de los cirrus se expresan principalmente en términos de su
altura, espesor geométrico (o ancho en altura del cirrus), espesor oOptico (OD),
coeficiente de extincion (0) y coeficiente de retrodifusion (B) (Ver Apéndice A). El
coeficiente de extincion asi como el de retrodifusion proveen informacion sobre las
propiedades de transmision y reflexion de los cirrus y sobre las caracteristicas de los
cristales de hielo que los constituyen debido a que la “relacion lidar” (del inglés lidar
ratio) depende de la forma, tamafio y orientacion de las particulas de hielo anisotropicas.
(Ansmann et al.; 1992). El coeficiente de extincion de las nubes es un parametro
importante en el andlisis radiativo, por lo que su estudio resulta relevante (Platt et al.,
1994). Por otro lado, el signo y la magnitud del forzante radiativo producido por los

cirrus depende de la altitud de las nubes, el camino 6ptico (adimensional) que es una

82



funcién del radio efectivo de los cristales de hielo, y de la concentracion de cristales en
las nubes (Fu et al., 1993).

Debido a la gran variabilidad del OD, que fluctua entre 0.01 hasta 1, los cirrus pueden
ser clasificados como “delgados™ o “densos”. Si bien este criterio de clasificacion puede
resultar algo ambiguo o arbitrario, permite definir distintas clases de nubes cirrus. Wang
et al. (1996) basados en las observaciones procedentes del Experimento Aerosol
Estratosférico y Gas ( Stratospheric Aerosol y Gas Experiment -SAGE II) clasifico a los
cirrus con OD < 0.03, como sub-visuales y aquellos con OD > 0.03, como densos.
Guasta et al. (1993) usando un lidar con laser de rubi (longitud de onda: de 0.69 pum)
utilizaron un valor critico de OD de 0.05 para cirrus sub- visibles y aquellos cirrus con
OD por encima de 0.05 como densos. Sassen y Cho (1992) hicieron una clasificacion
detallada donde las nubes con OD < 0.03 se consideraron como sub-visibles (SVC),
aquellas con OD >0.3 como densos (DC) y las restantes con OD entre ambas categorias
como cirrus delgados (TC). Esta clasificacion de los cirrus estd basada en los valores de
OD para diferentes longitudes de onda, sin embargo el hecho de considerar un OD
critico es independiente de la longitud de onda, ya que el OD de las nubes no presenta
una dependencia significativa de las longitudes de onda utilizadas en la region visible
del espectro electromagnético (Macke, 1998).

Entre las tantas clasificaciones existentes de los cirrus, el presente analisis adoptd la
perteneciente a Sassen y Cho (1992) ya que brinda una clasificacion mas detallada para
cada tipo de cirrus.

A partir de las mediciones directas del sistema lidar, se analizaron las caracteristicas
geométricas y opticas de estas nubes, con el objetivo de esbozar resultados preliminares
sobre la morfologia de estos cirrus trazadores de la tropopausa sobre Buenos Aires.

La Figura 3.9 presenta la distribucion de frecuencia para la altura media y espesor
geométrico de los parametros de las nubes analizadas. En particular, la Figura 3.9(a),
muestra la distribucion de la altura media de los cirrus. En el grafico es posible
distinguir que el rango de variacion de la altura se muestra confinada a un rango de
altura entre los 10 y 14 km. Como fue comentado anteriormente, la altura de los cirrus
estd muy cercana a la altura de la tropopausa en la gran mayoria de los casos, con un

maximo en la distribucion apreciable entre los 11.5 y 12 km.
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La Figura 3.9 (b) reafirma el concepto de cirrus como trazadores de tropopausa, al
mostrar que la altura de los topes de los cirrus esta alineada a la capa de transicion,
mientras que la base de las nubes muestra mayor variabilidad. En este sentido, ya que
describir la altura y temperatura los cirrus de la tropopausa implica describir estas
variables para la propia capa de transicion, la Figura 3.9 (b) no s6lo representa la altura
de los topes de las nubes, sino también la altura de la tropopausa. La diferencia entre
ambos métodos de medicion se puede apreciar en forma cuantitativa en la Figura 3.9(d),
donde se aprecia la diferencia en km entre los topes de los cirrus y la tropopausa, con
valores menores o iguales a 0.6 km en el 70% de los casos analizados.
Las propiedades radiativas de los cirrus estan estrechamente ligadas a su temperatura.
La temperatura media de los cirrus son un parametro utilizado generalmente para la
parametrizacion (Heymsfield y Platt, 1984; Sassen y Comstock, 2001) de las
propiedades radiativas.

La Figura 3.10(a) muestra la distribucion de los cirrus respecto a su temperatura media.
En el grafico se puede observar un primer maximo entre los -69° y -67°C, y dos
maximos secundarios en -65°y -61°C.

Con el conjunto de mediciones realizadas se realizé una comparacion de los resultados
obtenidos para altura y temperatura con analisis hechos en otras bandas de latitud.

Como se menciona en trabajos tales como Sassen y Dodd., 1990; Ansmann et al.; 1992;
Jensen et al.; 1996; Heymsfield y McFarquahar, 1996; Goldfarb et al., 2001, en las
latitudes medias, la altura de los cirrus esta generalmente localizada en un rango de
altura que fluctua entre los 8.5 y 11.5 km. Resultados obtenidos en diferentes trabajos
en latitudes medias (Ansmann et al., 1993, Sassen y Campbell, 2001; Sassen y
Comstock, 2001; Wang y Sassen, 2002; Reichart, 1999), sugieren que la altura de los
topes de los cirrus estd aproximadamente entre los 11 y 13 km, con valores de espesor
geométrico que varian entre los 1.5 y 2.5 km. Sin embargo, el espesor geométrico de los
cirrus analizados sobre Buenos Aires muestran valores mayores a los mostrados en
aquellos trabajos.

La Figura 3.8 mostrada anteriormente refleja a simple vista que la diferencia entre la
base y el tope supera estos valores. Més precisamente, la Figura 3.9(c) muestra la
distribucidon del espesor geométrico de los cirrus analizados. En el grafico se puede
apreciar que la distribucion presenta un méaximo entre los 3.5 y los 4 km, con dos

maximos secundarios entre los 1.5y 2.5 km.
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Ambos casos implican un espesor mayor que los mostrados en trabajos realizados para
latitudes medias. Por otro lado, Seifert et al. (2007), Sivakumar y Bhavanikumar
(2003), Sunilkumar y Parameswaran (2005), muestran para latitudes tropicales valores
de espesor geométrico de alrededor de 0.5 - 2.5 km (75% de los casos). Guasta et al.
(1993), analizo6 los cirrus para latitudes altas y encontr6é para Dumount D'Urville (66° S,
140° E), valores de espesor geométrico con maximos cercanos a los 6-7 km, con un
valor medio de U3 km a [ -40° C. Finalmente, Immler et al. (2002), analizaron
comparativamente cirrus procedentes de diferentes latitudes: 55° N, 53° S, como parte
del desarrollo del proyecto europeo INCA 2000. En este trabajo, los valores medios de
espesor geométrico varian entre los 1.2 and 1.4 km para Prestwick (HN) y Punta Arenas
(HS), respectivamente.

Los valores de altura media, asi como el espesor y la temperatura media obtenida para
los cirrus sobre Buenos Aires no coinciden con los valores medios registrados en los
trabajos antes mencionados, para ninguna banda de latitud.

La Figura 3.10(b) muestra la relacion entre el espesor geométrico de los cirrus y la
temperatura. El grafico muestra que el 75% de las nubes con espesor geométrico mayor
a 2.5 km tienen valores de temperatura entre los —65° y —70° C; valores que incluyen el
rango de temperatura de la tropopausa (Bischoff et al., 2007, International Satellite
Cloud Climatology Project (ISCCP)). Para temperaturas mayores, el grafico muestra un
pequefio decrecimiento en el espesor, no obstante lo cual los valores ain pueden
considerarse altos. Es decir, aun cuando el rango de temperatura analizada no es muy
amplio, las curvas muestran que los valores de altura y temperatura obtenidos a partir
del sistema lidar son mas cercanos a aquellos que caracterizan a las latitudes tropicales
que a las medias y altas, mientras que el espesor geométrico se asemeja a los valores
encontrados para latitudes medias y altas.

Estas diferencias podrian ser atribuidas a diferencias en las condiciones meteorologicas
y geograficas en las diferentes latitudes. El espesor geométrico de los cirrus esta
directamente relacionado con las condiciones y mecanismos de formacion en la
atmoésfera. En este sentido, es importante destacar que la region analizada posee
caracteristicas distintivas comparadas con otras latitudes: la distribuciéon de la
plataformas continentales en el HS, especialmente en el sur del HS, est4 caracterizada
por una gran masa de agua que rodea al sur de Sudamérica proveniente de ambos
océanos (Atlantico y Pacifico) y practicamente ninguna mas al sur de 40S, salvo Nueva

Zelanda. Esta relacion desigual entre tierra — agua favorece la formacioén de nubosidad,
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junto con la particular presencia de la Cordillera de los Andes que actia como barrera
natural abrupta en la circulacion zonal esencialmente del oeste, contribuyendo al
espesor de los cirrus cuando las masas de aire ven obstaculizado su paso hacia el este.
Este resultado puede contrastarse con estudios realizados en Chile, donde las
observaciones de cirrus muestran nubes de espesor reducido comparadas con las de
Buenos Aires.

La Tabla 3.1 resume los resultados de las observaciones sobre las propiedades
geométricas de los cirrus, resaltando las diferencias con otras latitudes analizadas en los

trabajos alli mencionados.
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Figura 3.9 Distribucion del nimero de casos (60) analizados y sus parametros: (a) altura media, (b)
Distancia entre el tope del cirrus y la tropopausa, (¢) Ancho (d) Diferencia en altura (km) del tope de
los cirrus respecto a la tropopausa.

86



4,5

4,04

94

” 8 3,5 " .

8 71 B3

»; 6 f‘és,o- - .

§ 4] g 259 L]

z 5] = o ] ..

24 . -
0_72 _7I0 _(;g _és ,(-‘;4 ,(-3‘2 ,6I0 _5:3 -7‘4 -7‘2 -7‘0 »6‘8 -6‘6 -b:4 -6‘2 -6‘0 -5‘8
T(C) Temperature cloud (°C)
Figura 3.10 (a) Distribucion de la temperatura de los cirrus, (b) Espesor geométrico versus
temperatura del cirrus, con valores agrupados en intervalos de 1°C
Buenos Aires Punta Arenas | Prestwick OHP(fall) SLC(Oct-Dec | INDOEX
Immler et | Immler et | Goldfarb et al., |means) Sassen | Seifter et al.,
al.,2002 al.,2002 2001 and Campbell, | 2007
2001

Location 34.6°S,58.5°W [ 53.1°S,71°W [ 55.5°N, 4.6°W | 44°N, 6°E 41°N, 112°W 4.1°N, 73.3°E
Cloud base [ 9.63(0.92) 8.8(7.9) 8.3(8.5) 9.3 8.5 11.9(1.6)
height (km)
Cloud top height | 11.82(0.86) 9.5 9.6 10.7 11.1 13.7(1.4)
(km)
Cloud thickness|2.41(0.95) 1.4 1.2 1.4 1.9 1.8(1.0)
(km)
Distance to|0.38(0.25) 1.7 1.0 0.8(0.2) 0.4 B
tropopause (km)
Cloud top | -64.5(3.6) -49 -48 -56 -65(11)
temperature
Tropopause -60.6(4.7) _ _ _ _ -81(4)
temperature

Tabla 3.2 Valores medios comparados y desviacion estandar (Paréntesis) de las propiedades de los cirrus

La Figura 3.11 muestra los valores medios de OD, coeficiente de extincion asi como la

relacion lidar de los cirrus analizados. Los valores de OD varian entre 0.08 y 2.4 con un

maximo de ocurrencia situado entre alrededor 0.1 y 0.20 como muestra la Figura 3.11c.

De acuerdo a la clasificacion de Sassen y Cho (1996), el analisis muestra que todos los
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cirrus de la tropopausa medidos son cirrus delgados (TC), con 0.03 < OD < 0.3. Este
resultado estd de acuerdo con estudios previos que muestran que en latitudes medias, la
presencia de los cirrus delgados es mayor que la de los opacos o gruesos: en latitudes
medias, la frecuencia de cirrus sub-visibles, delgados y opacos es de alrededor de 10%,
60 — 65%, y 25-30% (Seifert et al., 2007).

Por otro lado la variabilidad del OD depende de la naturaleza de la composicion y del
espesor geométrico de la nube (Platt et al., 1989; Sassen y Dodd, 1990; Sassen and
Benson, 2001; Jensen et al., 1996). E1 OD es basicamente funcion de tres valores: el
espesor de la nube, la densidad de particulas y el tamafio medio de las particulas
(Immler et al., 2007). Debido al espesor geométrico de estos cirrus de la tropopausa, los
cuales pueden ser clasificados como gruesos, y su camino Optico con valores tipicos
caracteristicos de los TC, no es posible encontrar una relacion entre el espesor

geométrico con los valores de OD.

Percentage of occurrence

24 f

O T T T T

0,08 0,10 0,12 0,14 0,16 0,18 0,20 0,22 0,24
Optical Depth

Percentage of occur

4 6 8 10 12 14 16 18 20

Lidar ratio (sr’)

Figure 3.11 Frequencia de distribucion de (a - ¢ ) camino dptico medio, coeficiente de

La distribTEROu81E8TEBER §9%xtincion representada en la Figura 3.11 (b) muestra
dos méaximos entre 3.2 — 3.6 (X 10 °)m™'. La Figura 3.11(c) en forma analoga muestra la
distribucidn pero para el radio lidar. El primer maximo se aprecia dentro del rango 10 —

12 sr ', con dos maximos secundarios entre 8-9 sr 'y 12 — 14 sr "', Immler et al. (2007)
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destacaron que los cirrus tropicales presentan sistematicamente valores de lidar ratio
mayores que los observados en latitudes medias. El trabajo muestra que los cirrus con
una relacion lidar entre 16 y 26 sr' se encuentran en latitudes medias y tropicales
respectivamente. Estos resultados estan dentro del orden de los obtenidos para los cirrus
locales, sin embargo es destacable que los valores obtenidos son cuantitativamente mas
pequefios que los mencionados en aquel andlisis. No obstante, los bajos valores de la
relacion lidar son congruentes con los valores de coeficiente de extincion obtenidos,
también bajos.

De la misma forma que con las propiedades geométricas resulta de interés poder
analizar los resultados de las propiedades opticas obtenidos, comparandolos con los que
se muestran en otras latitudes tanto del HS como del HN. La Tabla 3.2 muestra en
forma resumida los valores obtenidos en el andlisis de los cirrus de la tropopausa sobre
Buenos Aires, comparados con otros resultados procedentes de otros sistemas lidar.

Los valores medios del coeficiente de extincion asi como los del camino Optico fueron
estudiados para cada evento en relacion con la temperatura media de los cirrus. La
Figura 3.12(a) muestra el grafico para los valores de OD respecto a T y la Figura 3.12
(b) para los valores de o también respecto a T. Atn cuando el rango de temperatura esta
restringido a valores entre -75° y -35° C, es posible observar que tanto el OD como el a
crecen a medida que lo hace T, tendencia que se hace particularmente relevante a partir
para valores < -45°C. Varios estudios han resaltado tendencias similares para el
coeficiente de extincion y el OD en latitudes tropicales y medias (e.g.; Sunilkumar y
Parameswaran, 2005; Seifert et al., 2007). En ellos se sugiere que el incremento del OD
con la T puede ser atribuido al aumento del coeficiente de extincion de las particulas de
las nubes, a medida que T aumenta. Un andlisis que contemple una mayor cantidad de
observaciones podria confirmar esta tendencia y consecuentemente el origen de la
misma en latitudes medias.

Esta relacion resulta de gran importancia a la hora de parametrizar las propiedades

radiativas de los cirrus, las cuales desempefian un rol esencial en el ITE.

Buenos Aires | Punta Arenas | Prestwick | OHP(fall) SLC(Oct-Dec INDOEX
Immler et Immler et | Goldfarb et al., means) Sassen Seifter et al.,
al.,2002 al.,2002 2001 and Campbell, | 2007
2001
Location 34.6°S,58.5° [53.1°S,71°W | 55.5°N, 44°N, 6°E 41°N, 112°W 4.1°N, 73.3°E
W 4.6°W
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Optical 0.16(0.04) 0.27(0.08) 0.28(0.11) |0.07 0.42 0.28(0.29)
Depth

Extinction | 0.03 (0.02) 0.19(0.06) 0.20(0.12) | _ 0.09(0.09)
(km™) 0.15(0.10)
Lidar ratio |11 (3) 26 23 18.2 (assumption) | 32(10)
(sr)

Tabla 3.3. Valores medios y Desviacion estandar (Paréntesis) de las propiedades de los cirrus.

Diferentes funciones se han utilizado recientemente con el objetivo de parametrizar la
dependencia de la temperatura de los cirrus y el coeficiente de extincion. Guasta et al.
(1993) presentan en el trabajo una funcidon exponencial para ajustar la dependencia de la
temperatura respecto de la extincion en nubes célidas y altas. Platt y Harshavardhan
(1989) también ajustan por medio de una exponencial las nubes con valores de T altos.
Sassen et al., (2003) propusieron una relacion lineal para la dependencia de la
temperatura. Wang y Sassen (2002), por medio de un sistema combinado de radar mas
lidar, desarrollaron una funciéon polindmica de orden dos para describir esta
dependencia. Sunilkumar y Parameswaran (2005) exploraron la misma dependencia
utilizando regresiones lineales, polindmicas y exponenciales. Seifert et al. (2007)
muestran una dependencia polindmica de orden dos para los cirrus observados en
Maldives (4.1°N, 73.3°E). En el presente analisis se examinaron diferentes formas
funcionales para representar la dependencia de los valores de OD y a respecto de la
temperatura para los cirrus observados sobre Buenos Aires.

La Figura 3.13 muestra las parametrizaciones por medio de diferentes funciones para el
OD (Figure 3.13 (a)), y para el coeficiente de extincion. En este ultimo caso los valores
obtenidos fueron agrupados en intervalos de 3° C (Figure 3.13(b)). Las barras verticales
ilustran la desviacion estandar asociada a los valores. La Tabla 3.3 muestra los valores
de las constantes empiricas obtenidas para los ajustes, comparados con valores
obtenidos en analisis realizados en diferentes latitudes por medio de sistemas lidar.

De los valores de la Tabla 3.3, se aprecia que los valores para los coeficientes A, y A,
obtenidos para el ajuste por medio de una funcidn cuadratica el coeficiente de extincion
son aproximadamente un orden de magnitud menores a los valores obtenidos para los
cirrus observados en latitudes medias (Wang y Sassen, 2002). La diferencia mas notoria

se encuentra en el coeficiente A, que con el mismo orden de magnitud, tiene signo
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opuesto. Por otro lado, los coeficientes obtenidos en el presente andlisis, ain cuando
proceden de observaciones de cirrus en latitudes medias como los es el caso de Buenos
Aires, parecen estar mas cerca de aquellos obtenidos para las nubes tropicales
(Sunilkumar y Parameswaran, 2005). En la literatura reciente no existen
parametrizaciones realizadas por medio de un polinomio de orden 3 en cirrus de
latitudes medias, por lo que no hay puntos de referencia para la comparacion.

Respecto del OD, tampoco se encuentra en las publicaciones recientes
parametrizaciones por medio de funciones polindmicas en latitudes medias, por lo que
solamente es posible inferir que los coeficientes obtenidos son un orden de magnitud
mayor respecto de aquellos encontrados para cirrus tropicales (Sunilkumar y
Parameswaram, 2005).

Dado que las parametrizaciones realizadas para los cirrus analizados sobre Buenos
Aires presentan un coeficiente de correlacion y el margen de confidencia es similar, de
alrededor del 95%, es posible asumir que la funcion polindmica de orden 2 pareciera ser
el mejor ajuste para describir la dependencia del OD respecto de la T, mientras que para
el coeficiente de extincion se hace necesario un estudio con un nimero mayor de
observaciones para considerar qué orden de polinomio representa la parametrizacion

mas apropiada
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Figure 3.12 Grafico del camino 6ptico y coeficiente de extincion en funcion de la temperatura
media.
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Valores

Obtenidos en

Valores

reportados en

Parametros Forma Funcional Coeficientes el estudio otros etudios
presente
7.072 x 10
7.36 x 10°°
-2.329x 107
(Wang and
a (T) = A+ AT+ A2T2 Ao, m’! 4.37x10°  |Sassen ., 2002)
A, m'eC! 488 x 107 [ midlatitude
Ap,m'°C* 1516%x10°  [9.73x10°
1.9 x10°
9.0 x 107
(Sunilkumar and
a Parameswaran,
2005) Tropical
0.5072
8.91 x 107
415 x10°
(Seifert et al.,
2007)
Ao, m” 3.12 x 10*
-1 ol
0(T)= A+ ATH AT + AT il’Z-logz 1.62x 10°
> 3.07x 107
AnmCT ) gox 107
0.45843
0.0098
Ao 0.9382 517107
OD 1 opz A+ AT+ 4,1 AI’OC: nomsE i::i:::rr;nd
Ay°C 1.977 x 10° ’

2005) Tropical

Tabla 3.4 Coeficientes de Parametrizacion para la Dependencia de la Temperatura del OD y
o obtenidos en el presente analisis.

3.7 Discusion
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El andlisis de los cirrus sobre Buenos Aires muestra como primera y una de las mas
relevantes conclusiones para esta tesis que, el tope de los cirrus observados permanecen
alineados con la capa de transicion, con una diferencia de altura minima del orden de los
0.5 km. La altura de las nubes cirrus muestran un maximo alrededor de los 11.5 — 12.0
km, lo cual expresa un notable acuerdo con los valores obtenidos a partir de los
radiosondeos (Figura 3d y Tabla 3.2). Por lo tanto, es posible clasificarlos como cirrus
trazadores de la tropopausa y extrapolando para latitudes extra-tropicales el término
usado por Hartmann et al. (2000) y Garret et al. (2004), entre otros, se los puede
denominar como: Nubes Cirrus Extra Tropicales (“ExXTCC” del inglés Extra-tropical
Cirrus Clouds).

Como consecuencia de el estudio de estos cirrus como trazadores de tropopausa, se
concluyeron algunas caracteristicas Opticas y geométricas que los hace distintivos de
aquellos analizados en latitudes tropicales y de las escasas observaciones realizadas en
latitudes medias y altas. En este sentido, se pudo apreciar que, a diferencia de
investigaciones previas en otras regiones, no siempre los cirrus de la tropopausa son
delgados si consideramos como caracteristica de analisis el espesor geométrico. De
hecho, los valores encontrados sobre Buenos Aires muestran un valor medio cercano a
los 2.4 km, con temperaturas fluctuando entre los —70° C y —60° C. La Tabla 3.3
remarca estas caracteristicas distintivas frente a otros cirrus observados en latitudes
medias y tropicales.

Relacionado con las caracteristicas Opticas y de acuerdo con el criterio de clasificacion
definido por Sassen y Cho (1992), estos cirrus son sub-visibles (OD < 0.03). El resto de
las propiedades expresadas en la Tabla 3.2 muestran otra particularidad de estas nubes:
tanto el camino Optico como el coeficiente de extincidon, en promedio, presentan valores
menores a los descritos en la literatura més reciente. Estas dos caracteristicas propias de
los cirrus de Buenos Aires, permiten inferir que las condiciones geograficas y
meteoroldgicas son un factor esencial en la formacion de los cirrus asi como en sus
propiedades. Como consecuencia, los ajustes con diferentes funciones realizadas con el
objeto de parametrizar estas propiedades, presentan algunas variantes respecto a las
presentadas en latitudes altas y tropicales. La Tabla 3.4 muestra esquematicamente estas

diferencias entre los coeficientes de ajuste encontrados en otras latitudes estudiadas.

95



Capitulo 4

El capitulo actual aborda los procesos de intercambio troposfera — estratosfera desde el
punto de vista de los procesos de transporte de masas de aire. Estos procesos de transporte
son analizados por medio del modelo hibrido HYSPLIT de la NOAA, mediante el cual se
puede estudiar la evolucién espacio — temporal de la region ATBE a través de trayectorias
lagrangianas, inicializadas temporalmente en las fechas de deteccion de los cirrus y
espacialmente, considerando dentro de la regiéon ATBE tres puntos de referencia: la altura
de la tropopausa, la altura de la base y el tope de la nube, partiendo del concepto de cirrus
de la tropopausa o trazadores de la capa de transicién segun los resultados obtenidos en el

capitulo anterior.
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Trayectorias Lagrangianas

4.1 Introduccion

El transporte de gases constituyentes, gases traza (o simplemente trazadores) en la
atmoésfera ha sido uno de los temas mas ampliamente investigados durante las tltimas
décadas, debido principalmente a la multiplicidad de aplicaciones. El estudio de los
transportes, y por ende, los mecanismos por los cuales se originan, asi como su
evolucion temporal afectan directamente a la atmosfera desde el estudio de la evolucion
del agujero de ozono hasta el analisis de la contaminacion.

Estudiar el transporte de trazadores implica analizar el desplazamiento en la atmosfera
de distintos elementos, tales como los gases CFC, O3, vapor de agua, asi como las
denominadas particulas finas como los aerosoles.

Los constituyentes atmosféricos, segiin su naturaleza, pueden dividirse en una primera
clasificaciéon en dos grandes grupos: dindmicos y quimicos. Los primeros, como el
CH,4, son aquellos cuyo tiempo de vida util es mayor al tiempo necesario para
desplazarse grandes distancias como las escalas globales, antes de ser modificados por
medio de reacciones fotoquimicas. En contraposicion, los quimicos, como el O3, se
caracterizan por un tiempo de vida 1til corto en términos relativos comparados con los
primeros (Holton 1995), cuya distribucion media estd asociada al estado de equilibrio en
la atmosfera de las familias quimicas, en el caso del ozono la familia del oxigeno
andmalo.

El estudio del transporte o de los procesos de circulacion de estos gases en la atmosfera
se realiza usualmente por medio de modelos computacionales, orientados a la fisica de
la atmosfera, con condiciones de contorno que aportan caracteristicas fisicas del sistema
por la cuales es singular.

Se pueden distinguir dos grandes clases de modelos segiin se analice el movimiento de
los constituyentes y por ende, segiin se resuelva la ecuacion de difusion: modelos

lagrangianos y modelos eulerianos.
En general, estas dos concepciones se pueden describir como sigue:

o La solucion euleriana, establece un sistema de referencia fijo, habitualmente en

el foco emisor u origen del proceso de transporte, y en ella se tratan de resolver
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las ecuaciones de balance de materia, energia y cantidad de movimiento, con

diferentes grados de aproximacion.

o La solucion lagrangiana, utiliza dos sistemas de coordenadas; el fijo, que es el

foco emisor u origen para el movimiento general por adveccion de los

constituyentes, y otro movil, que se desplaza con la pluma del trazador, para la

descripcion de la difusion turbulenta en el seno del pluma.
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Figura 4.1 Aproximaciones Eulerianas y Lagrangianas
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Ambas soluciones son alternativas validas al mismo problema y, ademds, se ha
demostrado que aplicando las mismas aproximaciones en las dos vias con el fin de
obtener una solucion analitica, el resultado es el mismo: la ecuacion de difusion
gaussiana. Sin embargo, fuera de estas aproximaciones, sus resultados y sus

posibilidades de aplicacion son muy diferentes.

4.2 Modelos Lagrangianos

La aplicacion de los modelos lagrangianos presenta mas variantes que la de los modelos
eulerianos, basados generalmente en la definicion de los sistemas de referencia méviles
asociados a cada cantidad de contaminante o masa de aire, y la distribucion de la misma

dentro del sistema de referencia.

En general, se pueden distinguir tres variantes diferentes:

a Modelos de estructuras (puffs).
o Modelos de segmentos.

a Modelos de particulas (PIC).

Los modelos de segmentos representan la pluma de la masa de aire o contaminantes
como una serie de segmentos discretos que, sumados, cubren todo el volumen de la
pluma. Cada segmento es un sistema de referencia parcialmente independiente, puesto
que tiene que mantenerse unido al anterior y al siguiente. La distribucion de la masa de
aire en el interior de cada segmento suele ser de tipo gaussiana. Los modelos de
segmentos pueden representar situaciones de viento fuerte, pero no situaciones de
relativa calma. En la practica, han sido superados por los modelos de estructuras, puesto
que éstas pueden desplazarse libremente, movidas Gnicamente por el campo de vientos

del entorno.

Los modelos de estructuras permiten definir la distribucion de la parcela de aire en el
interior de la estructura de muy diferentes formas, segiin convenga; tradicionalmente, se
han tomado como base las funciones de distribucion gaussianas para este proposito
puesto que la solucion gaussiana se obtiene analiticamente de la ecuacion de difusion

mediante la aplicacion de algunas hipotesis.

100



Los modelos de particulas utilizan como representaciones matematicas de las parcelas,
particulas matematicas que, se considera, contienen una cantidad de masa de aire dada;
no se plantea, por tanto, la distribucion de la misma alrededor de cada particula, dado
que la cantidad de masa en un volumen considerado vendrd dada por el niimero de
particulas contenidas en ese volumen. Esto permite que la distribucion a analizar en el
entorno pueda adoptar cualquier forma, siempre que se utilicen el suficiente nimero de
particulas para alcanzar una representacion estadisticamente proxima a la aleatoriedad.
Esto implica que el tiempo de calculo que requieren estos modelos es muy alto, y sélo

en los Ultimos afos se ha logrado alcanzar velocidad en la practica.

La aproximacion lagrangiana tiene como principal ventaja, sobre la euleriana, menores
requerimientos de tiempo de célculo y memoria de maquina, por lo que resulta muy
adecuada cuando se desea determinar la influencia de un tinico foco emisor sobre el
entorno en tiempo real con una buena resolucion en la distribucion de inmisiones'

obtenida.

Figura 4.2. Representacion de la trayectoria de la una particula.

! La inmision es la concentracion de contaminantes diluidos que existe en el medio ambiente que lo rodea.
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Figura 4.3 Representacion de una pluma gaussiana

4.3 Modelo de Trayectorias: ”Hybrid Single-Particle Lagrangian Integrated
Trajectory -HYSPLIT”

Es posible distinguir una tercera clase de modelos para el analisis de los
desplazamientos de las masas de aire. A partir de las dos grandes categorias principales
(lagrangianos y eulerianos) surge una tercera categoria como combinacioén de los dos
primeros. Estos ultimos se denominan modelos “hibridos”. Un ejemplo de modelos
hibridos es el HYSPLIT (Draxler, 1997)

El modelo HYSPLIT fue desarrollado por el Air Resources Laboratory de NOAA,
Maryland, EEUU, y fue ampliamente utilizado en alertas atmosféricas tales como
erupciones volcanicas, accidentes industriales y nucleares, prondstico de dispersion de
aerosoles provenientes de incendios forestales y seguimiento de masas de aire
procedentes de tormentas de polvo. En particular, este modelo ha sido previamente
utilizado para determinar el origen geografico especifico del material particulado en
suspension proveniente del desierto del Sahara-Sahel en diferentes estaciones de
medicion localizadas en la Peninsula Ibérica .

HYSPLIT fue disefiado para estimar la dispersion y el transporte de masas de aire en
escalas regionales y utiliza tanto aproximaciones eulerianas como lagrangianas. Los
calculos de trayectorias y dispersion se realizan bajo la concepcion lagrangiana,
mientras las concentraciones dentro de un marco de referencia euleriana ya que se
realizan a partir de una grilla fija.

4.3.1. Caracteristicas:
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» Esquema de adveccion: predictor-corrector

» Interpolacion lineal espacial y temporal de datos meteorologicos provenientes de
fuentes externas o reandlisis

> Mezclado vertical basado en similaridad de SL , BL Ri o TKE?

» Mezclado horizontal basado en la velocidad de deformacion, similaridad SL o
TKE

» Dispersion de “puff’ y Particula calculada a partir de la varianza en las
velocidades

» Concentraciones calculadas con particulas-en-celda o distribuciones Top-
Hat/Gaussiana.

» Meteorologia y/o mallas de concentracion simultaneas y multiples

Bajo la aproximacion euleriana, la concentracion en cada celda de la malla se calcula
integrando el flujo de masa de aire correspondiente a cada interfaz de cada celda
proveniente de la dispersion y adveccion de dicha masa. Cuando se utiliza la
metodologia lagrangiana, las concentraciones se computan sumando la contribucion de
cada “puff” de masa o contaminante que se transporta a través de la malla siguiendo su
trayectoria. Un modelo lagrangiano puede simular la dispersion basandose en el
crecimiento de “puffs” mediante la utilizacion de los segundos momentos o
modelizando explicitamente la evolucion de un grupo de particulas. Contrariamente a lo
que su sigla significa, HYSPLIT puede simular una distribucion a partir de una particula
simple o “puff”, o siguiendo el movimiento dispersivo de un gran numero de particulas.

Se entiende por:

» Particula: Este elemento (particular) es un punto de masa de contaminante. Se
emite un nimero fijo de particulas. Estas se mueven debido a la influencia del
viento y poseen una componente media y otra aleatoria. Nunca crecen ni se
dividen.

» Puff: Este elemento es una parcela cilindrica tridimensional que tiene una
distribucion de concentracion vertical y horizontalmente definidas. Los “puffs”
crecen horizontal y verticalmente de acuerdo a las reglas de dispersion y se

dividen si su tamafio es muy grande.

2 Ver Apéndice B, Agrupamiento de datos
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» Hibrido: Este elemento corresponde a un objeto bidimensional (masa plana,

espesor vertical nulo) el cual posee una distribucion horizontal de tipo “puff”.

Para simular la distribucion vertical se utiliza un numero fijo de estos elementos que
funcionan como particulas. En la dimension horizontal estos elementos crecen de

acuerdo a las reglas de dispersion y se dividen si su tamafio es muy grande.

4.3.2. Datos Meteoroldgicos Requeridos

HYSPLIT acepta campos de datos meteoroldégicos de entrada que hayan sido
convertidos a una proyecciéon de mapa conformal (Estereografico Polar, Lambert o
Mercator) o una malla regular de latitud-longitud. Los datos estan organizados con un
registro por variable y por nivel. Todos los registros tienen el mismo tamafio. Los

registros estan escritos en una secuencia de tiempo hacia adelante.

4.3.3. Variables

Las variables meteorologicas se identifican con una sucesion unica de 4 letras.

Para ejecutar el modelo se necesitan como minimo las siguientes variables:
componentes del viento Uy V (UWND, VWND), temperatura ambiente (TEMP), altura
(HGTS) del nivel de datos (si estan en coordenadas de presion) y la presion en la
superficie (PRSS).

La entrada de datos puede ser de productos de reandlisis como el ECMWF o NCEP. En
este caso se obtienen 3 archivos de datos correspondientes al periodo de interés. Todos
los campos deben tener una resolucion temporal correspondiente a cuatro veces al dia
(0,6,12,18 horas en hora universal). Como minimo se deben seleccionar las siguientes
variables: geopotencial, temperatura, velocidad u y v, velocidad vertical y humedad
relativa, correspondientes a todos los niveles de presion dentro de la troposfera baja. Las
variables de superficie deben incluir la temperatura a 2 m y la velocidad uy va 10 m.
Por otra parte, el campo de geopotecial invariable debe incluirse debido a que la presion

superficial no esta disponible (solamente la media a nivel del mar).
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El dominio meteoroldgico muestra la proyeccion conformal de 100 km que fue creada a
partir de la seleccion de datos de entrada El mapa muestra 1 de cada 2 nodos de la

malla y las lineas de latitud y longitud cada 5 grados.

Figura 4.4 Malla de puntos fija

4.3.4. Calculo de Trayectorias

Si suponemos que una particula se deja llevar por el viento pasivamente, entonces su
trayectoria estard representada por la integral en tiempo y espacio del vector de
posicion. La posicion final se calcula a partir de la velocidad promedio entre la posicion

inicial (P) y la posicion de primera aproximacion (P').

P(t+At) = P(t) + 0.5 [V(P,t) + V(P',t+At) ] At (4.1)

P'(t+At) = P(t) + V(P,t) At (4.2)

El tiempo de integracion es variable: Vi At <0.75
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Figura 4.5 Posicion de la particula en la trayectoria.

V(P',t + At)

Los datos meteoroldgicos se mantienen en su sistema de coordenadas horizontales

originales. Por otra parte, estos datos se interpolan a un sistema de coordenadas

verticales internas (Figura 4.6) que siguen el terreno (0):

0 = (Ztop - Zmsl) / (Ztop - Zgl) (4.3)

donde:
Ztop - Tope del sistema de coordenadas del modelo de trayectoria®
Zgl - altura del nivel de suelo

Zmsl - altura de la coordenada intern

Figura 4.6 Esquema de Interpolacion de coordenadas verticales

3 La variable Z hace
1 z
Z=— J' gdz.
8o 0

Esta variable permite ver la desviacion de un nivel de presion respecto de su estado de
equilibrio independizandose de la forma del geoide.
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Las alturas internas del modelo se pueden elegir de forma libre, sin embargo una vez
determinadas las alturas hay una relacion predeterminada, entre éstas y el nivel vertical

(k) del modelo, dada por la siguiente ecuacion:

Z.q = ak’ + bk +c (4.4)

La ecuacion 4.1 y 4.2 deben resolverse numéricamente, a lo largo de sucesivos tiempos
de célculo dependiendo de la clase de transporte a analizar, para cada particula o
estructura ubicada en el instante inicial en un determinado punto de la malla. Es decir,
cada particula es advectada numéricamente en cada tiempo de célculo. Las constantes se
definen automaticamente de tal manera que la resolucion interna del modelo sea la
misma o mayor que la resolucion vertical de los datos de entrada.

El célculo de las trayectorias puede inicializarse a partir de una particula simple. En ese
caso, la alta resolucion de la parametrizacion de la dispersion vertical del modelo de la
particula, se combina con la ventaja de tener un nimero creciente de estructuras a
medida que la masa de aire se expande y dispersa.

La concentracion del aire se calcula para un punto especifico de la malla en el caso de
estructuras y como la concentracion media de la celda en el caso de particulas. La
concentracion de la malla se define por interseccion de las coordenadas de latitud y
longitud.

El modelo HYSPLIT permite calcular trayectorias simples, ensambles de trayectorias y
matrices de trayectorias. El unico caso en el que es posible determinar las trayectorias
para un mismo origen, a diferentes alturas es el de trayectorias simples.

Esta opcion del modelo a su vez, permite obtener trayectorias en diferentes
coordenadas: isobdricas, velocidad vertical e isentropicas. La trayectoria mas adecuada
dependera de si el interés esta puesto en las interacciones con la superficie o en el
transporte de mas largo alcance.

En las opciones isobdrica, isentropica y de densidad constante (isopictica) las

velocidades verticales se calculan a partir de la ecuacion:

107



Lo e
dt dx dy
g
0z

(4.5)

W:

donde “W” representa la velocidad requerida por la trayectoria para permanecer sobre la
superficie “q” (de presion, temperatura potencial, densidad). Notese que la ecuacion
representa solamente una aproximacion del movimiento y que una trayectoria puede
desviarse de la superficie deseada.

Los detalles técnicos mas especificos estan detalladamente explicados en el Apéndice

B.

4.4 Error en el calculo de la Trayectoria

Un célculo de trayectoria posee tres fuentes de error: el error de calculo debido a
imprecisiones numéricas, la inadecuada representacion de la atmosfera por parte de los
datos y los errores de medicion utilizados para crear los campos de datos
meteorologicos.

De la literatura, es posible estimar el error para una trayectoria que comienza en
cualquier posicion geografica y viaja cierta distancia, como un valor entre el 15% vy el

30% de la distancia que se desplaza la masa de aire.

o Errores Fisicos

La componente fisica del error esta relacionada con la capacidad de los campos
numéricos para reproducir los campos verdaderos. No existe manera alguna de verificar

o cuantificar este error sin recurrir a la validacion de datos de forma independiente
o Errores Computacionales

La componente computacional del error se compone basicamente de dos clases
- Error de integracion debido principalmente al truncamiento y
- Error de la resolucion de datos; i.e., el error causado al intentar
reproducir una funcion continua, el campo de flujo atmosférico, con una
malla de puntos de resolucion limitada tanto temporal como

espacialmente
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4.5 Obtencion de trayectorias sobre EZE con el Modelo HYSPLIT

Para analizar el intercambio de masas de aire entre troposfera y estratosfera, se
calcularon retro trayectorias simples por medio del modelo HYSPLIT para aquellos
eventos en los que se detectaron cirrus por medio del sistema lidar, sobre la estacion de
EZE (Capitulo 3). Los datos de entrada utilizados fueron los provenientes del reanalisis
del ECMWEF-ERA40, con una resolucion de 2.5° grados en latitud y longitud.

En este capitulo s6lo se analizaron cuatro eventos representativos del conjunto
analizado en el Capitulo 3, durante el mes de septiembre del afio 2006. El tiempo de
inicializacion del modelo para el calculo de las trayectorias en cada evento coincidid
con la deteccion de los cirrus (12 UTC ,00 UTC y 04 UTC). Las alturas iniciales para el
modelado de las trayectorias fueron seleccionadas en funcién de la altura de la
tropopausa y, dado el comportamiento de los cirrus como trazadores de la capa de
transicion, las alturas del tope y la base también fueron incorporadas. La eleccion de
tales alturas, no fue arbitraria. La evolucion del tope, y en consecuencia de la
tropopausa, ya que el primero se mantiene alineado a la segunda, es un buen indicador
de los desplazamientos de aire desde la tropopausa hasta la estratosfera; i.e., puede
caracterizar eventos de intrusion estratosférica. A su vez, el cirrus en el momento de su
deteccion, es una estructura unica: la base y el tope asi como la masa de aire entre
ambos conforman una sola estructura, por lo que el estudio de su evolucion al
inicializarse el modelo debe contemplarlo. Mas atn, el monitoreo de la trayectoria de la
base, claramente situada en la troposfera, incorpora al andlisis, la descripcion del
comportamiento de la masa de aire de altura inferior que resulta de particular interés en
los procesos de transporte que se desarrollan durante eventos con quiebre de la
tropopausa (eventos de multiple tropopausa). Para cada evento el modelo se corrié para
intervalos de tiempo entre 18 horas hasta 7 dias.

Las coordenadas elegidas para el calculo de las trayectorias fueron coordenadas
isentropicas. La eleccion de estas coordenadas implica la hipdtesis de que cada
trayectoria, y por lo tanto cada parcela de aire al desplazarse, sigue una superficie
isentropica con una temperatura theta (0) constante como coordenada vertical.

La ventaja de utilizar analisis en coordenadas isentropicas para el estudio de
intercambios de masas de aire a través de aproximaciones lagrangianas, pueden

resumirse de la siguiente manera:
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» En escalas sindpticas y ausencia de procesos diabdticos, las superficies
isentropicas son “superficies materiales”

» El flujo horizontal en superficies isentropicas contiene la componente adiabatica
del movimiento horizontal, la cual es habitualmente despreciable en sistemas
coordenados en Z o P

» El transporte referido a la humedad en coordenadas isentropicas es mas
coherente espacial y temporalmente

» Las superficies isentropicas tienden a ser paralelas a las zonas frontales, con lo
cual la variacion de cantidades como u, v, T y g, son mas graduales a lo largo de
ellas.

» Las variables atmosféricas tienden a estar mejor correlacionadas en superficies
isentropicas que en superficies de presion constante, especialmente en casos de
flujos advectivos.

» El espaciamiento vertical de las superficies isentropicas es una medida de
estabilidad de la capa atmosférica a estudiar.

» El gradiente de las superficies isentropicas esta directamente correlacionado con
los vientos y temperaturas.

» Las trayectorias de parcelas de aire pueden ser analizadas facilmente a través de
superficies isentropicas. En ese sentido, el andlisis lagrangiano del
desplazamiento vertical de las parcelas estd mejor relacionado con las imagenes

satelitales que el euleriano.

En la Tabla 4.1 se detallan los eventos analizados por medio de las trayectorias.

Fechas de los eventos analizados:
2006-09-07
2006-09-10
2006-09-21
2006-09-26

Tabla 4.1 Eventos analizados por medio de las trayectorias

4.5.1 Analisis de Eventos
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Es importante notar, antes de analizar cada evento en forma individual, que todos ellos
transcurrieron en el mes de septiembre, en primavera. La tropopausa en la estacion de
EZE ha sido ampliamente caracterizada por Bischoff et al. (2007). En este trabajo
realizado en base a aproximadamente 30.000 radiosondeos, se muestra entre otras tantas
caracteristicas, la variabilidad de la tropopausa simple y los eventos con multiple
tropopausa térmica en la region. De acuerdo al escrito, EZE es la estacion argentina que
presenta una de las mayores frecuencias de tropopausa doble en invierno y primavera,
las cuales estarian asociadas a las oscilaciones del frente polar y a frentes frios y su
corriente de chorro asociada. Es por ello que, para cada evento estudiado a partir de las
trayectorias se presenta una descripcion de la situacion meteorologica que incluye el dia
previo y posterior al evento en estudio. El evento analizado particularmente se

encuentra resaltado en gris en las correspondientes tablas.
- Evento 1: 2006-09-07

La Figura 4.5 muestra la imagen lidar del cirrus detectado para el 2006-09-07*.

Las caracteristicas de este cirrus se encuentran detalladas en la Tabla 4.1

LIDAR DATA MONITORING - Buenos Aires - 07/09/2006
13

| .
(TN
Wi, |

| h‘éﬂfr

"W

Altitude [Km]

+—— Rawindsound

"Mo12 13 14 15 16 17 18 19 20 Ao
. 2 2
U.T.C. Time [hours] P(R).R*[V.Km]

Figura 4.7 Cirrus detectado por el sistema lidar sobre EZE para el 2006-09-07

Evento 2006-09-07
Altura Tope 12 km
Temperatura tope 210K
Altura Base 7.5 km

4 Para el calculo de la altura de la base en caso inhomogéneos, ver Capitulo 3.
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Temperatura base 240 K
Ancho 4 km

Tabla 4.1 Caracteristicas del cirrus para el evento 2006-09-07

La Figura 4.8 del Earth System Laboratory Research (EALR), muestra la situacion de
alta nubosidad existente el dia del evento que alcanza valores del orden del 80%, y en la

cual se encuentra inmerso el cirrus detectado.

Figura 4.8 Porcentaje de nubosidad para EZE el 2006-09-07
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Las imagines del satélite TERRA — MODIS y del GOES 12 hs del Service d'Archivage
et de Traitement Météorologique des Observations Spatiales (SATMOS) de vapor
de agua para las 12 UTC, hora de deteccion del cirrus, mostradas en Figura 4.9
presentan una vision mas completa de EZE para el evento analizado. En las
imagenes satelitales (TERRA — MODIS) de la izquierda es posible apreciar en la
region de interés, el pasaje de un frente ya iniciado en dia 6 de septiembre, dia
previo a la deteccion del cirrus. A la derecha, las imagenes del GOES 12 obtenida
del SATMOS muestran una imagen mas amplia de la region, donde se observan
dos anomalias de presion, cuyos centros se van desplazando hacia el oeste. La
imagen para el dia del evento en estudio, muestra la presencia de multiples cirrus
altos con gran cantidad de vapor de agua. La grilla punteada marca el origen de
los mismos para el dia 6 de septiembre, previo al evento y conforman un eje de

|
referencia para la observacion del desplazamiento temporal de :las anomalias de
|
|

presion.
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Figura 4.9 Imagenes satelitales del GOES 12 y TERRA-MODIS para el 2006-09-07

La 11guta . 1v Lulupicia 1a ussuipuiuL UG 1a dlluaLiLLL HIGWULVILEILA Lol 1Ud wiapaS de
campos meteorologicos calculados a partir de datos satelitales del AURA Improved
Microwave Limb Sounding (IMLS), del JPL en los cuales se muestran la intensidad de
los vientos durante los tres dias para presiones entre los 850 y 200 hPa, valores en los
que esta incluida la tropopausa y la region ATBE. En ese lapso se aprecia en la region
de interés una intensidad méaxima del frente, para el dia del evento.

Por ultimo, la Figura 4.11 presenta el desarrollo del frente en la region ATBE para los
tres dias de analisis, donde se observa claramente un cambio en los contornos,
mostrando que el frente alcanza un maximo el dia 6 y 8 de septiembre, frente a un punto
de inflexion para el dia del evento analizado.

A partir de las Figuras 4.8, 4.9, 4.10 y 4.11 se puede concluir la existencia de una clara
situacion de inestabilidad en las variables meteoroldgicas como consecuencia de la
presencia de un frente, originado previamente al evento. Bajo estas condiciones y segiin
la literatura reciente (Bischoff et al., 2007; Karpechko et al., 2007 entre otros) es
plausible hipotetizar que este evento representa caracteristicas similares a las que se
describen en los procesos donde la capa de transicion de la region ATBE se deforma y/o
quiebra, dando lugar a la aparicion de al menos, una tropopausa doble.

De los datos de temperatura y altura de radiosondeo del Department of Atmospheric
Science, College of Engineering, University of Wyoming, se obtuvo el perfil de
temperatura en funcion de la altura (Figura 4.12) para el 7 se septiembre, y a partir de la
definicion de la OMM, se calcularon valores de la primera tropopausa (LRT1) y en el
caso de existir, de las segunda (LRT2) o tercera (LRT3).

La Tabla 4.2 muestra los resultados obtenidos, confirmando la existencia de LRT1 y

LRT2.
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Figura 4.10 Iméagenes obtenidas de reanalisis del ESRL de la NOAA para los vientos el 2006-09-07
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Figura 4.11 Mapas de gradiente de presion obtenidos a partir del JPL NASA del para el (a) 2006-09-06, (b) 2006-09-
07 y (c) 2006-09-08.

2006-09-06 (12 UTC) Presion (hPa) Altura(km) Temperatura (K)
LRTI 208.0 11666.0 211.5
LRT2 166.0 13086.0 212.1
LRT3 73.0 19192.0 209.9
2006-09-07 (12 UTC)
LRTI1 209.0 11678.0 210.5
LRT2 96.0 16531.0 209.6
LRT3 | == | eeeeee | s
2006-09-08 (12 UTC)
LRTI 216.0 11405.0 214.9
LRT2 113.0 15495.0 211.3
LRT3 61.4 19286.0 210.1
LRT4 27.0 24552 217.7

Tabla 4.2 Valores de temperatura, altura y presion para la(s) tropopausa(s) los dias 2006-09-06,07
y 08. El dia de la deteccion del evento se encuentra sombreado en gris
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Figura 4.12 Perfil de temperatura en funciéon de la altura para el 2006-09-07. Datos Wyoming,.
Las lineas punteadas representan la LRT1 y LRT2

Una vez analizada la situacion meteorologica del evento y los valores de tropopausa, se
obtuvieron las trayectorias simples a partir del modelo HYSPLIT, en las condiciones
previamente mencionadas para un intervalo de tiempo variable entre uno y tres dias.

La Figura 4.13 muestra la trayectoria obtenida para un lapso de tiempo de siete dias, en
las cuales se observan los desplazamientos de las masas de aire, bajo las condiciones
meteoroldgicas imperantes durante el evento, en los diferentes valores representativos
de presion. Es importante resaltar la linea solida roja, cuya presion es de 200 hPa, ya
que contempla las masas de aire ubicada en la region ATBE, segin los valores de

tropopausa de la Tabla 4.2.
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Figura 4.13 Retrotrayectorias cinéticas para la estacion de EZE en todos los niveles de presion
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La Figura 4.14, muestra las trayectorias para tres dias de corrida del modelo. Como se
puede observar en la figura, la trayectoria representa el camino seguido por las masas de
aire que llegan a la estacion EZE el 7 de septiembre, es por ello que las trayectorias
calculadas fueron retro trayectorias. En la figura se aprecian tres lineas sélidas de
distinto color, las cuales corresponden a las diferentes alturas para las cuales se
inicializé la corrida. La linea verde representa la evolucion espacio temporal de la
tropopausa, mientras las otras dos restantes muestran la evolucion para el tope del

cirrus, alineado a la tropopausa (azul) y la base (roja).

NOAA HYSPLIT MODEL
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Tra'ectokx Direction: Backward Duration: 72 hrs Meteo Data: reanalysis/ G
Vertical Motion Calculation Method: Isentropic
Produced with HYSPLIT from the NOAA ARL Website (http:/www.arl.noaa.gov/ready’)

Figura 4.14 Retrotrayectorias para la estacion de EZE para el evento 2006-09-07 para la
tropopausa, base y tope del cirrus, corridas
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Con el objetivo de analizar el evento en forma mas acotada temporal y espacialmente,

se calcularon las mismas trayectorias pero para intervalos de tiempo mads cortos. Las

Figuras 4.15 y 4.16 muestran los resultados obtenidos para corridas de 24 y 18 hs

respectivamente.
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Source 1 lat:-34.49 lon : -58 22 hgts: 7500, 12000, 12000 m AGL

Traecto;; Direction: Backward Duration: 24 hrs Meteo Data: reanalysis/ G
Vertical Motion Calculation Method: Isentro 'g
Produced with HYSPLIT from the NOAA ARL Website (http 2/ www.arl noaa.gow/ready/)

Figura 4.15 Idem Figura 4.14, pero para corridas para 24 hs
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Trajectory Direction: Backward Duration: 18 hrs  Meteo Data: reanalysis/ G
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Produced with HYSPLIT from the NOAA ARL Website (http 2/ www.arl noaa.gow/ready/)

Figura 4.16. Idem Figura 4.14 pero para corridas para 18 hs

Dado que el dia analizado presenta tropopausas multiples, en adicion el modelo también
se corrid inicializando las alturas en las aquellas correspondientes a la primera y
segunda tropopausa respectivamente, para observar si el intercambio se producia a una

altura superior a la primera tropopausa; i.e., entre la primera y la segunda tropopausa.
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Figura 4.17 Idem Figura 4.14 pero para 18 hs

o Evento 2: 2006-09-10

De la misma forma que en el caso previo, para este evento, se analizd la situacion
meteoroldgica y las trayectorias obtenidas a partir del modelo en las mismas

coordenadas.
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Figura 4.18 Cirrus detectado por el sistema lidar sobre EZE para el 2006-09-10

Evento 2006-09-07
Altura Tope 12.5 km
Temperatura tope 210K
Altura Base 9 km
Temperatura base 240 K
Ancho 3km

Tabla 4.3 Caracteristicas del cirrus para el evento 2006-09-10

La Figura 4.19 del EALR, muestra la situacion de alta nubosidad existente el dia del

evento que fluctua entre el 80 y 90 %.
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Figura 4.19 Porcentaje de nubosidad sobre EZE para el 2006-09-10

Las imagenes de los satélites TERRA — MODIS y GOES 12hs, muestran una vision
mas completa de la situacion meteoroldgica del evento analizado. En este caso, a
diferencia del anterior, se aprecia la formacién de un frente que estd en formacion
durante el evento para el cual se detect6 el cirrus. Este frente cuyos vientos se desplazan
como indica la Figura 4.20, muestra un maximo el dia 11 de septiembre como se puede

apreciar en la Figura 4.21
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Figura 4.20 Imagenes satelitales del GOES 12 y parael el (a) 2006-09-09, (b) 2006-09-10, (c)
2006-09-11
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Figura 4.21. Mapas de reanalisis obtenidos a partir del ESRL de la NOAA para los vientos el (a) 2006-09-09, (b)
2006-09-10, (c) 2006-09-11
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Figura 4.22 Mapas de gradiente de presion obtenidos a partir del JPL NASA para el (a) 2006-09-
09, (b) 2006-09-10 y (c) 2006-09-11.
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El perfil de radiosondeo para el evento en estudio muestra la presencia de doble

tropopausa, como se describe en la Tabla 4.4 y en la Figura 4.23

2006-09-09 (12 UTC) Presion (hPa) Altura(km) Temperatura (K)
LRTI1 229.0 11023.0 218.1
LRT2 99.1 16355.0 208.3
LRT3 | e e e
2006-09-10 (12 UTC)
LRTI 214.0 11592.0 212.1
LRT2 84.6 17358.0 205.1
LRT3 | e e e
2006-09-11 (12 UTC)
LRTI 181.0 12691.0 210.3
LRT2 97.0 16546.0 207.3
LRT3 | e e e

Tabla 4.4 Valores de temperatura, altura y presion para la(s) tropopausa(s) el 2006-09-10
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Figura 4.23 Perfil de temperatura en funcion de la altura para el
2006-09-10. Datos Wyoming,. Las lineas punteadas representan la
LRT1 y LRT2

T T
200 220

A diferencia del evento analizado anteriormente, en este caso, donde también a partir de
los datos de radiosondeo se observan eventos con multiple tropopausa debido la
inestabilidad de las variables meteoroldgicas, el frente comienza a desarrollarse durante
el evento analizado.

La Figura 4.24 muestra la trayectoria obtenida para un lapso de tiempo de siete dias, en
las cuales se observan los desplazamientos de las masas de aire, bajo las condiciones

meteoroldgicas imperantes durante el evento, para los diferentes valores representativos

de presion.
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Figura 4.24 Retrotrayectorias cinéticas para la estacion de EZE en todos los niveles de presion

Las Figuras 4.25, 4.26 y 4.27 muestran las trayectorias obtenidas para el desplazamiento
de las masas de aire para las alturas comprendidas entre la tropopausa, tope y base del

cirrus para intervalos de tiempo de 72, 24 y 18 hs respectivamente
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Produced with HYSPLIT from the NOAA ABL Website (http:fwww. arl. noaa.gow/ready/)

Figura 4.25 Retro Trayectorias para la estacion de EZE para el evento 2006-09-10 para la
tropopausa, base y tope del cirrus, corridas 72 hs
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Figura 4.26 Idem Figura 4.26 pero para corridas 24 hs
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Figura 4.27 Idem Figura 4.25 pero para corridas 18 hs.
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o Evento 3: 2006-09-21

Altitude [Km)]

LIDAR DATA MONITORING - Buenos Aires - 21/09/2006

<+ Rawindsound

U.T.C. Time [hours]

PR).R?[V.Km’]

Figura 4.28 Cirrus detectado por el sistema lidar sobre EZE para el 2006-09-21.

Evento 2006-09-21
Altura Tope 11.7 km
Temperatura tope 210K
Altura Base 9 km
Temperatura base 230K
Ancho 2.7 km

Tabla 4.5 Caracteristicas del cirrus para el evento 2006-09-21
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Figura 4.29 Porcentaje de nubosidad sobre EZE para el

La Figura 4.28 del EALR, muestra la situacion de nubosidad e

que fluctiia entre el 50 y 70 %.

Las imagenes de los satélites TERRA — MODIS y GOES 12hs
una vez mas un panorama mas completo de la situacion m

analizado. A partir de las imagenes GOES pareciera observ:

frente, cuya intensidad va aumentando al llegar al

embargo, la distribucion media del viento, Figura
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anterior y posterior al mismo. La Figura 4.32

alcanza su maximo de intensidad para el dia 21 dg septiembre.
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Figura 4.30 Imagenes satelitales del GOES 12 y parael el (a) 2006-09-20, (b) 2006-09-21, (c)
2006-09-22
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Figura 4.31 Mapas de reanalisis obtenidos a partir del ESRL de la NOAA para los vientos el (a)
2006-09-20, (b) 2006-09-21, (c) 2006-09-22

134



2.5 -1.5 -50 0,50 1.50 2,50

~ 7,200 hPav Vs dB/dt TPas |

-25 -1.5 -.50 0.50 1.50 2,50

2.5 -1.5 -,50 0.50 1.50 2,50

Figura 4.32 Mapas de reanalisis obtenidos a partir del ESRL de la NOAA para el desarrollo del
frente en (a) 2006-09-20, (b) 2006-09-21, (c) 2006-09-22
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La Tabla 4.6 muestra los valores de tropopausa(s) obtenidos para el dia del

evento, asi como en dia anterior y posterior, los cuales se encuentran graficados en la

Figura 4.33.

2006-09-20 (12 UTC) Presion (hPa) Altura(km) Temperatura (K)
LRTI1 246.0 10573.0 218.3
LRT2 137.0 14297.0 211.3
LRT3 [  -=-- 21237.0 208.3

2006-09-21 (12 UTC)
LRTI1 219.0 11350.0 211.3
LRT2 | - | e e
LRT3 | == | e s

2006-09-22 (12 UTC)
LRTI 206.0 11678.0 211.5
LRT2 118.0 15246.0 210.3
LRT3 | - | e e

Tabla 4.6 Valores de temperatura, altura y presion para la(s) tropopausa(s) el 2006-09-21
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Figura 4.33 Perfil de temperatura en funcion de la altura para el 2006-09-21. Datos Wyoming,. La
linea punteada representa la LRT1

Las Figuras 4.34, 4.35, 436 y 4.37 muestran las trayectorias obtenidas a partir del

HYSPLIT, para todos los valores de presion y para los mismos intervalos de tiempo que

en los casos anteriores.
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Figura 4.35 Retrotrayectorias para la estacion de EZE para el evento 2006-09-21 para la
tropopausa, base y tope del cirrus, corridas 72 hs.
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Figura 4.36 Idem Figura 4.34, pero para corridas 24 hs.
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Figura 4.37 Idem Figura 4.34, pero para corridas 24 hs.
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Evento 3: 2006-09-26

En este ultimo caso, cabe notar que la hora de deteccion del cirrus corresponde a las 04

UTC, hora en la cual se realizaron mediciones conjuntas con el satélite CALIPSO

LIDAR de Retrodsifusion - Buenos Aires - 26/09/2006
125
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Figura 4.38 Cirrus detectado por el sistema lidar sobre EZE para el 2006-09-26.

Las Figuras 4.39 a 4.42 muestran la situacion meteoroldgica del evento en analisis.
En este ultimo caso se puede observar a través del mapa de nubosidad (Figura 4.39) que
la deteccion del cirrus se realizd durante un evento de nubosidad menor que en los casos

anteriores (entre el 40 y 60%).

Figura 4.39 Porcentaje de nubosidad sobre EZE para el 2006-09-26
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Figura 4.40 Imagenes satelitales del GOES 12 y para el (a) 2006-09-25, (b) 2006-09-26, (c)
2006-09-27

El frente que se aprecia en la Figura 4.40 se desarrolla el dia previo al evento analizado
y alcanza su maxima intensidad el dia de deteccion del cirrus. La Figura 4.41, donde se
muestra la intensidad de los vientos, corrobora la intensidad de los mismos con valores
cercanos a 30 m/s en la escala de intensidad, mientras el 26 de septiembre la intensidad

alcanza valores cercanos que se van aproximando a 50m/s.
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Figura 4.41 Mapas de reanalisis obtenidos a partir del ESRL de la NOAA para los vientos el (a)
2006-09-25, (b) 2006-09-26, (c) 2006-09-27

141



=y

25 -15 -50 0.50 1.50 2,50

A =

~ 7.200hPa v
1

25 -15 -50 0.50 1.50 2,50

Figura 4.42 Mapas de reanalisis obtenidos a partir del ESRL de la NOAA para el desarrollo del
frente en (a) 2006-09-25, (b) 2006-09-26, (c) 2006-09-27
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La Tabla 4.7 muestra los valores de tropopausa(s) obtenidos para el dia del evento, asi

como en dia anterior y posterior, los cuales se encuentran graficados en la Figura 4.43.

2006-09-25 (12 UTC) Presion (hPa) Altura(km) Temperatura (K)
LRTI1 179.0 12705.0 206.7
LRT2 42.0 21674.0 214.8
LRT3 | e e e
2006-09-26 (12 UTC)
LRTI 191.0 12362.0 208.4
LRT2 96.4 16593.0 206.7
LRT3 | e e e
2006-09-27 (12 UTC)
LRTI 216.0 11568.0 213.1
LRT2 135.0 14542.0 211.9
LRT3 | e e e

Tabla 4.7 Valores de temperatura, altura y presion para la(s) tropopausa(s) el 2006-09-26
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Figura 4.43 Perfil de temperatura en funcion de la altura para el 2006-09-26. Datos Wyoming,. La
linea punteada representa la LRT1
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Figura 4.44 Retrotrayectorias cinéticas para la estacion de EZE en todos los niveles de presion
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Job D 234263 Job Start: Thu Sep 25 20:04 50 GMT 2008

Source 1 lat:-24.58 lon.: -58.48 hgts: 2500, 12000, 12500 m AMSL

Trajectory Direction: Backward Duration: 72 hrs  Meteo Data: reanalysis/ G

Vertical Motion Calculation Method: |sentropic

Produced with HYSPLIT from the NOAA ABL Website (http:/www. arl. noaa.goviready/)

Figura 4.45 Retrotrayectorias para la estacion de EZE para el evento 2006-09-26 para la
tropopausa, base y tope del cirrus, corridas 72 hs.
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los mismos tiempos de corrida que en los casos previos. Notese que en este caso, en la
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Figura 4.44 las parcelas provienen de aproximadamente la misma region geografica

tanto en el ATBE como en la troposfera media, con un evidente flujo del oeste, mientras

que en casos anteriores la columna de aire sobre EZE tenia un origen mas variado.
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Figura 4.46 Idem Figura 4.45 pero para corridas 24 hs.
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Figura 4.47 Idem Figura 4.45 pero para corridas de 18 hs.
4.6 Dis
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La primera observacion inmediata que se puede apreciar a partir de las trayectorias
obtenidas, es que éstas corroboran la idea de cirrus trazadores de tropopausa. De la
inspeccion de las figuran surge que, a lo largo de los desplazamientos en altura, las
masas de aire del tope del cirrus permanecen alineadas a la tropopausa.

Es interesante notar que al realizar el analisis suponiendo un comportamiento adiabatico
de las parcelas de aire en los distintos niveles el tope de cirrus y la tropopausa siguen
trayectorias casi siempre paralelas. En efecto, en todos los eventos las trayectorias
graficadas (linea azul, verde y roja) presentan variaciones cuasi paralelos a lo largo de
las trayectorias. Esta variacion conjunta se aprecia graficamente en particular en las tres
lineas correspondientes a las diferentes alturas de inicializacion del modelo. Esta
variacion de la altura implica que las masas de aire transportadas experimentan, durante
el desplazamiento a lo largo de O constante, cambios en la temperatura y/o presion, pero
conservan su energia. Sin embargo, en ningun caso estas modificaciones en las
variables atmosféricas pareciera producir cambios significativamente distintos en las
alturas de las masas de aire asociados con el tope y la base de los cirrus aqui
considerados. De hecho, tanto la base como el tope de los cirrus a pesar de las pequefias
fluctuaciones en altura segin el modelo, no alcanzan a traspasar la barrera de la
tropopausa en ningln caso, y menos aun en ambos sentidos; i.e., la altura del tope no
desciende hasta las proximidades de la base y viceversa. Este comportamiento se
aprecia claramente si se observa para cada trayectoria la parte inferior de las figuras en
las que se representa la variacién en altura desde el instante inicial de la trayectoria
hasta el instante final. Es decir, a partir de las trayectorias obtenidas con el modelo, la
situacién de alta inestabilidad presente en cada uno de los casos analizados no seria
suficiente como para que parte de masa troposférica intrusionara en la estratosfera o
viceversa; 1i.e., en principio, no habria ITE. Sin embargo cabe resaltar que las
trayectorias obtenidas se calcularon bajo el supuesto de un andlisis isentropico. Este
andlisis, cuyas ventajas fueron ya mencionadas en la introduccién del presente capitulo,
tiene también algunas desventajas. Los procesos diabaticos tienden a perturbar la
continuidad de las superficies isentropicas. Procesos como liberacion de calor latente,
evaporacion, sublimacion, enfriamiento pueden ser causa de alteracion en la
continuidad. Por otro lado, en el caso de existir procesos diabaticos, €stos se dan en
escalas de tiempo diarias, y con una magnitud, en términos de cantidades, poco

significativas, por lo que, en promedio son dificiles de apreciar bajo estas hipotesis.
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Un aspecto importante del modelo, y por lo tanto de las trayectorias obtenidas, es que a
pesar de modificar significativamente las alturas de entrada, la respuesta obtenida fue la
misma en todos los eventos. Esto significa que la presencia de cirrus, o mas
ampliamente de formaciones nubosas, en particular con cristales de hielo, no parece
modificar drasticamente la respuesta del modelo o bien los efectos asociados con su
presencia no estarian adecuadamente contemplados en la parametrizacion/formulacion
del mismo. Las trayectorias obtenidas en presencia o ausencia de cirrus, s6lo muestran
pequenas variaciones en el origen de las masas de aire transportadas, que pueden ser
atribuidas a pequefios cambios en la presion o temperatura. Este es el caso de la Figura
4.17, donde las alturas de inicializacion son la primera y segunda tropopausa.

En consecuencia, si la presencia de cirrus o particulas de hielo s6lo representa una
escasa modificacion en altura y/o presion en las trayectorias finales, podria inferirse que
las ecuaciones que rigen el desplazamiento en las masas de aire en el modelo no
adjudican el mismo peso especifico a las componentes del viento, la temperatura y la
difusion. Es decir, los efectos de difusion o mas generalmente de radiacion quedarian
enmascarados por los componentes del viento en superficies isentropicas. Por otra parte
esta conclusion se ve reforzada que las corridas del modelo de trayectorias en los otros
tipos de superficie no arroja diferencias apreciables respecto de las presentadas aqui.

En este caso, las trayectorias omitirian no sélo tales efectos, sino también los derivados
de la radiacion solar, la cual sufre multiples refracciones en el seno de los cirrus, ya que
los cristales de hielo estan distribuidos en forma no uniforme y poseen diferentes formas
y orientaciones. En cada uno de los eventos mostrados, y siendo éstos representativos
del conjunto total analizado en el Capitulo 3, las sefiales lidar muestran cirrus que en el
instante de deteccion no poseen estructuras homogéneas. Es posible conjeturar que, al
producirse eventos de multiple tropopausa, el cirrus original también experimente un
proceso de redistribucion o division, dando lugar a maltiples cirrus o formaciones
nubosas laminares. Las sefales lidar muestran que mientras el tope se mantiene alineado
a la tropopausa, la base pareciera mostrar una pérdida de densidad y altura. Este
comportamiento podria atribuirse a la radiacion solar incidente en las nubes. Dentro del
marco de esta hipotesis, parte del cirrus perteneciente al tope, donde los cristales de
hielo se encuentran en mayor concentracion, podrian como consecuencia de la
radicacion incidente, las multiples refracciones internas y el gradiente de presion entre
las diferentes alturas, sublimarse y liberar calor latente. Bajo esta hipotesis, que también

podria ser la responsable de la difusion de la base de los cirrus, el intercambio
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producido es claramente diabatico, y por ende, no puede observarse bajo la optica de

procesos desarrollados en coordenadas isentropicas para escalas de tiempo diarias.
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Capitulo 5

En este capitulo se analiza el intercambio en la region ATBE por medio del estudio de
gases traza como el Os; y el vapor de agua. A partir de los resultados obtenidos en el
capitulo anterior se pretende corroborar si existe ITE diabatico aun cuando a partir de las
trayectorias lagrangianas no se registran indicio de transporte de masas de aire entre la
troposfera y estratosfera.
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Gases Traza

5.1. Introduccion

En las cuestiones relacionadas con la quimica de la atmoésfera, la troposfera y la
estratosfera son tratadas como sistemas independientes, las cuales estan acopladas por el
intercambio de gases constituyentes traza. En efecto, la existir un fuerte gradiente en la
verticidad en la region de la tropopausa, este actia como una barrera de potencial que
impide o limita segln el caso y la situacion meteoroldgica imperante, el intercambio de
masa entre ambas regiones atmosféricas, particularmente en latitudes medias. Este
intercambio juega un papel fundamental, por ejemplo en la quimica de la capa de ozono,
mediante la remocion paulatina de gases traza que afectan la capa de ozono que en su
mayoria ademds son poderosos gases de efecto invernadero. En efecto, debido a que
muchos gases constituyentes traza son moléculas radiativamente activas, con
potenciales de efecto invernadero muchisimo mas intenso que el CO,, el ITE desempeia
un rol esencial en el estado del clima, tal como fue mencionado en la Introduccion
(Capitulo 1).

En el andlisis del intercambio de especies trazadoras entre la troposfera y la estratosfera,
es importante distinguir dos tipos de trazadores:

» Sustancias cuyo origen es troposférico y son transportadas a la estratosfera
donde se destruyen en escalas de algunos afios a algunas décadas y siglos,
debido a procesos fotoquimicos (e.g., metano, vapor de agua, halocarbonos).
Este tipo de transporte se denomina habitualmente TTE (transporte troposfera
estratosfera)

» Sustancias cuyo origen esta en la estratosfera y son transportadas a la troposfera
donde se destruyen por una variedad de procesos (e.g., ozono, aerosoles
estratosféricos). Este transporte se denomina TET (transporte estratosfera
troposfera)

El transporte de gases traza, tanto horizontal como vertical, es de suma importancia para
el entendimiento del comportamiento de estos trazadores tanto en la troposfera como en
la estratosfera. Sin embargo, es el transporte de flujo vertical de los trazadores a través
de la tropopausa y la region ATBE, el que resulta de mayor importancia, ya que en esta

direccion se determina el grado de transporte entre la region de origen y el sumidero.
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Los mecanismos de intercambio entre la estratosfera - troposfera resultan de suma
importancia para el entendimiento de los mecanismos de pérdida de constituyentes
quimicos como el ozono. Por otro lado, durante casi cuatro décadas la estratosfera fue
considerada una region seca, con escaso contenido de vapor de agua (pocas partes por
millon) debido a los gases que entran a la estratosfera a través de regiones con
temperatura suficientemente baja como para capturar el agua. El requisito de
temperatura minimo es de alrededor de los 189 K y por lo tanto la region con mayor
intercambio troposfera estratosfera, dado ese rango de temperatura, es la region tropical,
en lo que suele denominarse la trampa fria de la Capa de Tropopausa Tropical (TTL).
Sin embargo, observaciones realizadas sobre Panaméa mostraron un minimo de cantidad
de agua en niveles por encima de aquellos con temperatura minimo. Algunos autores
han atribuido esta situacion a la sobre expansion de aire supersaturado durante procesos
convectivos severos en los tropicos. Por otra parte existe una variacion interanual que
modula el ingreso de vapor de agua por la TTL. Los gases traza, y en particular el vapor
de agua, pueden ser transferidos por medio de desplazamientos con actividad convectiva
como se acaba de mencionar, o baroclinica alta. En latitudes medias y altas, los
procesos asociados al rompimiento de la tropopausa y por tanto a eventos con multiple
tropopausa, producen intrusiones laminares de aire estratosférico en la troposfera, dando
lugar a una capa de aire mixto, alineado a las masas de aire turbulentas. Esta intrusion
de masas de aire es la responsable de la deshidratacion (hidratacion) de la estratosfera.
Los mecanismos por los cuales se produce este transporte, al igual que el inverso,
resultan aun inciertos; no obstante existen algunas teorias que intentan explicar este
fenomeno. El balance del vapor de agua estratosférica es relevante tanto en la
problematica de la capa de ozono, por su participacion en la quimica heterogénea en
bajas temperaturas, asi como por su rol en el balance radiativo de la estratosfera, con
consecuencias en la dinamica acoplada de la troposfera y la estratosfera.

El modelo cualitativamente mas plausible para la descripcion del intercambio troposfera
— estratosfera de gran escala, lo brinda la circulacion de BD, explicada previamente en
el Capitulo 1. Sin embargo, ain cuando este modelo provee una descripcion parcial del
ITE y el transporte de masas entre ambas capas, no representa en modo alguno, una
vision fisica completa del proceso de intercambio y no contempla las escalas regionales

y locales.
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Estudios observacionales de dos tipos han provisto evidencia de que el modelo de BD
es una explicacion sumamente simplificada. El concepto fue originalmente propuesto
por Brewer en 1948 recurriendo a las entonces escasas observaciones de la capa de
ozono realizadas por Dobson en distintos lugares del planeta. Por un lado, estudios de
circulacion meridional por medio de aproximaciones eulerianas (Vincent, 1968) han
mostrado el desplazamiento de parcelas de aire del trépico desplazandose hacia latitudes
medias. Por otro lado, estudios observacionales de O;, junto a otros trazadores, han
mostrado que el desplazamiento en grandes escalas de los centros de ondas (“eddies”)
juegan un papel muy importante en el transporte de los trazas (e.g., Reed, 1953). Si se
hace referencia a las latitudes medias, los centros de ondas, asociados a la ciclogénesis
son el principal mecanismo responsable del transporte. Diferentes casos de estudio en
las vecindades de los jets indican que una considerable parte del aire troposférico se
mezcla con el estratosférico debido a intrusiones que ocurren conjuntamente con un
nivel alto de frontogénesis (Danielsen et al., 1980; Shapiro, 1980). Estas intrusiones que
ocurren a los largo de varios kildmetros de extension horizontal pero a escalas verticales
de 1 km, son eventualmente destruidas por mezclas verticales irreversibles en la
troposfera (Shapiro, 1980). Aunque indudablemente parte de aire troposférico se mezcla
con el estratosférico debido a procesos de circulacion meridional asociados a los jets, la
condicion seca de la estratosfera sugiere que en principio, el transporte de masa de la
troposfera a la estratosfera se da en la region ecuatorial, de acuerdo con la circulacion de
BD. Andrews y Mclntyre (1976,1978) hicieron una contribucion importante al tema de
transporte de masas e intercambio, en la cual se resaltaba la necesidad de diferenciar
claramente el transporte bajo aproximaciones eulerianas, el transporte medio y aquél
derivado de las aproximaciones lagrangianas. Dunkerton (1978), basiandose en el
trabajo de Andrews y Mclntyre, plante6 que la circulacion de BD deberia ser
interpretada como un transporte medio lagrangiano y bajo una buena aproximacion, esta
circulacion podria ser considerada como diabatica. Esta circulacion a la que se refiere es
justamente la circulaciéon media meridional para la cual el calentamiento/enfriamiento
adiabatico debido al movimiento vertical, compensa el calor medio diabatico (Holton,
1984). Por lo tanto, una buena descripcion de los procesos de transporte e intercambio
entre la troposfera y la estratosfera deben considerar necesariamente una combinacion
de procesos cuasi-isentropicos de mezcla regionales y locales como los observados por

Danielsen y Shapiro, asi como una circulacion diabatica.
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Esta circulacién diabatica, en condiciones de alta actividad convectiva o baroclinica,
estd relacionada directamente con la liberacion de calor latente, parte del cual puede ser
emitido por las formaciones nubosas cercanas a la capa de transicion (Figura 5.1).

Segtin Corti et al. (2005) el transporte vertical podria dividirse en transporte convectivo
(baroclinico) debido al calor latente, y el transporte radiativo debido al
calentamiento/enfriamiento radiativo. Esta clasificacion se justifica por el hecho de que
el calor latente liberado y transportado por las nubes es uno de los forzantes mas
importantes en los niveles nubosos bajos. Para formaciones nubosas mas altas como los

cirrus, el principal forzante es el radiativo.
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Figura 5.1 Esquema de transporte troposfera - estratosfera. Derecha: procesos
convectivos o baroclinico alrededor de 350 K. Centro: en las nubes, alrededor de 370
k. Izquierda: liberacion de calor a cielo limpio en diferentes niveles. Corti et al.,
2005

Los procesos convectivos y baroclinicos, segin este trabajo, son un mecanismo
indiscutido de transporte vertical. Especificamente, la absorcion de radiacion infrarroja
por parte de los cirrus altos produce mayores calentamientos, lo cual conlleva a un
aumento en la temperatura potencial y por lo tanto a un transporte de las masas de aire
hacia niveles mas altos. Ademds el calentamiento radiativo produce un gradiente
horizontal en las lineas isentrdpicas y en el geopotencial, produciendo una circulacion
que intenta “aplanar” el gradiente horizontal (Figura 5.2). Por lo tanto el calentamiento
radiativo en los cirrus puede conducir a un transporte de masas de aire. Este fenomeno

fue descripto por primera vez por Lilly (1988) y Ackerman et al. (1988).
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Figura 5.2 Esquema donde s¢ mucstia 1a diferencia en [as vetocidades de ascenso de 1as masas de aire
determinadas por las propiedades radiativas de las nubes y el cielo libre de nubosidad.
Especificamente, la absorcion de la radiacion infrarroja por las nubes favorece el ascenso

5.2. Comportamiento de los principales gases traza: Os; y H,0

Las especies mas importantes en la dinamica de la atmésfera media son el vapor de
agua, el didéxido de carbono y el ozono. Luego se deben tener en cuenta los 6xidos de
nitrogeno y el metano, en menores cantidades pero con potencial de efecto invernadero
mucho mayor. De ellas, el CO,, el metano y los 6xidos de nitrogenos se encuentra bien
mezclados en la atmoésfera baja y media. En contraposicion, el H,O y el O; son
altamente variables espacial y temporalmente.

La variabilidad del vapor de agua en la atmosfera baja se debe enteramente a los
procesos de evaporacion, condensacion y sublimacion que ocurren como parte del ciclo
hidrolégico. Aunque el vapor de agua en la troposfera puede llegar a tener proporciones
de mezcla del orden de los 0.03 en volumen, la estratosfera es contrariamente mas seca
con valores entre 2 -6 partes por millon en volumen. Como ya fue mencionado con
anterioridad, la aridez de la estratosfera puede atribuirse al hecho de que todo el aire que
penetra desde la troposfera lo hace a través de regiones donde la temperatura tiene su
minimo y por lo tanto el agua es capturada y filtrada en dichas trampas frias. La
concentracion minima de vapor de agua requiere de mediciones de altisima resolucion;
sin embargo, se sabe que esta concentracion se produce en la baja estratosfera, con un
crecimiento gradual a partir de los 20 km, debido a la oxidacion del metano. El perfil

tipico de vapor de agua se muestra en la Figura 5.3, obtenido a partir de imagenes
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satelitales de MLS. En todas las regiones de la atmosfera media se observa que la
concentracion de agua es pequefia aun cuando el papel que desempefia en el balance
radiativo es altamente significativo.

Radiativamente, el vapor de agua es importante en la atmosfera media debido a que la
radiacion infrarroja emitida por el vapor de agua, junto con el flujo de calor vertical
asociado a la conveccidn, son cruciales para establecer la estructura térmica de la
troposfera, y por lo tanto, la temperatura en la capa limite inferior de la atmosfera
media.

El ozono es la especie traza mas importante en la atmésfera media. La absorcion de la
radiacion ultravioleta por el ozono, es la fuente de calor mas importante en la atmdsfera
media. La quimica y el comportamiento del ozono tiene una estructura compleja e
involucran ciclos fotoquimicos con diferentes gases.

La variabilidad temporal y espacial de muchas de las especies involucradas en la
quimica del ozono implica procesos de transporte y mezcla, que constituyen aspectos
cruciales en lo concerniente a la capa de ozono.

El perfil vertical del ozono en la atmodsfera media se muestra en la Figura 5.4. En ella
se puede observar que la mayor cantidad de ozono en la atmosfera estd contenido en la
baja estratosfera, en contraposicion al comportamiento del vapor de agua. Dado que la
mayor produccion de ozono se realiza por encima de los 30 km, la mayor concentracion
molecular debajo de esta altura se debe a procesos de transporte. Por lo tanto, el perfil
de ozono en si mismo provee evidencia del acoplamiento quimico - dindmico de la

atmosfera.
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Figura 5.3. Idem Figura 5.2, pero para el ozono

Existen variados métodos para el estudio del ITE, y en particular cuando se trata de

distinguir si el transporte se origina en la troposfera o en la estratosfera. Entre ellos, se
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puede mencionar estudios climatolégicos basados en resultado de modelos y datos de
observacion (Stohl et al., 2000), modelos acoplados circulacion — quimica (Roelofs y
Lelieveld, 1997), andlisis a partir de trayectorias lagrangianas (el Capitulo 4 es un
ejemplo de ellos) entre otros. Varias son las discrepancias evidentes entre los resultados
obtenidos experimentalmente y aquellos provenientes de modelos, las cuales pueden ser
atribuidas a distintos factores. En los estudios experimentales, la deteccion de eventos
de intercambio estd supeditada a variables como la altitud de las observaciones,
posicion geografica, asi como el numero y tipo de muestras obtenidas de los
observables a partir de instrumentos de medicion caracterizados por cierta resolucion.
De hecho, una vez que las masas de aire cruzan la tropopausa, resulta dificil distinguir
la masa de aire en su forma original, dado que los procesos de mezcla producen cierta
pérdida de sus propiedades originales dependiendo de su vida media; sin embargo, en la
region ATBE, los perfiles verticales en los que se aprecian fuertes gradientes de los
principales gases traza, usualmente son indicadores de un transporte reciente a través de
la tropopausa.

En el presente capitulo se analizaron los posibles procesos de intercambio para los
mismos eventos analizados con trayectorias lagrangianas, pero a partir de los gases traza
O; y H,0O. El aire estratosférico esta caracterizado por una alta concentracion de ozono y
bajo contenido de vapor de agua, mientras que en contraposicion, la troposfera, presenta
alta concentracion de vapor de agua y bajo ozono. Por lo tanto, dado estos
comportamientos inversos en la region ATBE, el contraste de perfiles de ozono y vapor
de agua, analizados en las vecindades de la tropopausa, pueden revelar lineas de mezcla
de aire, con valores intermedios de ozono y vapor de agua. Esta lineas de mezclas son
representativas de una mezcla irreversible del aire troposférico con el estratosférico
(Hoor et al., 2002).

Los perfiles de ambos gases traza fueron obtenidos a partir del Microwave Limb
Sounder (MLS) abordo del Earth Observing System (EOS) de la NASA, para los
mismos eventos en los que se detectaron los cirrus. Cabe recordar que la situacion
meteoroldgica de cada uno de ellos mostraba situaciones de rompimiento o por lo
menos del desdoblamiento de la tropopausa, con la consiguiente aparicion de
tropopausas multiples.

La Tabla 5.1 muestra resumidamente todo el periodo que fue analizado en el capitulo

anterior. Para este periodo, donde los eventos sombreados representan dias con
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deteccion de cirrus, la tabla muestra los correspondientes valores de altura, presion,

temperatura y temperatura potencial de la(s) tropopausa(s).

2006-09-06 (12 UTC) Presion (hPa) Altura(km) Temperatura (K) Temperatura
Potencial(0)
LRTI 208.0 11666.0 211.5 331.5
LRT2 166.0 13086.0 212.1 354.6
LRT3 73.0 19192.0 209.9 443.7
2006-09-07 (12 UTC)
LRTI 209.0 11678.0 210.5 329.5
LRT2 96.0 16531.0 209.6 409.7
LRT3 | - | e | e
2006-09-08 (12 UTC)
LRT1 216.0 11405.0 214.9 333.2
LRT2 113.0 15495.0 211.3 394.2
LRT3 61.4 19286.0 210.1 466.6
LRT4 27.0 24552 217.7 612.7
2006-09-09 (12 UTC) Presion (hPa) Altura(km) Temperatura (K)
LRTI 229.0 11023.0 218.1 332.6
LRT2 99.1 16355.0 208.3 403.5
LRT3 | - | e | -
2006-09-10 (12 UTC)
LRTI1 214.0 11592.0 212.1 329.7
LRT2 84.6 17358.0 205.1 415.7
LRT3 | - | e | emeee-
2006-09-11 (12 UTC)
LRTI1 181.0 12691.0 210.3 343.0
LRT2 97.0 16546.0 207.3 404.0
LRT3 | == | e | e
2006-09-20 (12 UTC) Presion (hPa) Altura(km) Temperatura (K)
LRT1 246.0 10573.0 218.3 326.1
LRT2 137.0 14297.0 211.3 373.1
LRT3 44.0 21327.0 208.0 508.9
2006-09-21 (12 UTC)
LRTI 219.0 11350.0 211.2 327.0
LRT2 | == | e | e
LRT3 | e | e e
2006-09-22 (12 UTC)
LRTI 206.0 11678.0 211.5 3324
LRT2 118.0 15246.0 210.3 387.6
LRT3 | | e e
2006-09-25 (12 UTC) Presion (hPa) Altura(km) Temperatura (K)
LRTI 179.0 12705.0 206.7 338.2
LRT2 42.0 21674.0 214.8 531.6
LRT3 | - | e | -
2006-09-26 (12 UTC)
LRT1 191.0 12362.0 208.4 334.0
LRT2 96.4 16593.0 206.7 403.6
LRT3 | - | e | emeee-
2006-09-27 (12 UTC)
LRTI1 216.0 11568.0 213.1 331.0
LRT2 135.0 14542.0 211.9 375.8
LRT3 | - | e | e

Tabla 5.1. Periodo de interés para el analisis de ITE en los eventos con cirrus analizados por
medio de trayectorias lagrangianas en el Capitulo 4.
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Cada uno de los eventos se estudi6 en forma individual, siguiendo la misma

metodologia que la del capitulo anterior.

5.3. Analisis de los Resultados

> Evento 1: 2006-09-07

La Figura 5.4 muestra el mapa de tropopausa térmica segin la definicion de la OMM,
en la cual se aprecian valores de tropopausa muy semejantes a los reportados en la

Tabla 5.1.
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Figura 5.4. Mapa de valores de tropopausa térmica segin datos de reanalisis del JPL NASA para
el 2006-09-07

Como fuera mencionado en la introduccion, la presencia de una estructura laminar en
las vecindades de la tropopausa, en la cual los perfiles muestran un fuerte gradiente a
través de la tropopausa, es un indicador de un transporte reciente a través de ella. Los
gases traza correspondientes a este evento se muestran en la Figura 5.5. Las cantidades
estan expresadas en unidades de relacion de mezcla. De la observacion de los perfiles se
puede apreciar que el ozono alcanza valores minimos en un rango de presion que fluctia

entre los 100 y 140 hPa (Figura 5.5 (a)). El vapor de agua, por otro lado, muestra
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valores maximos en la troposfera hasta llegar a un punto de inflexion en el mismo

rango.

preasure (hPa)

9 1 2 Bl 4 |3 & 7 4 9 19 11 12
03 mixing ratia {ppm)

a1

preasure (hPa)

100

1 L 1 L 1 L Ll L L 1 1 1 1 1 L
100 & 10,0 100.0

H20 mixing ratia {ppmv}

Figura 5.5. Perfil vertical del (a) ozono, (b) vapor de agua para el dia 2006-09-07 procedente de
datos MLS del EOS. Los tres colores representan aproximaciones por orbitas diferentes.
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Este rango aproximado de presion, corresponde a niveles cercanos a la segunda de
presion; i.e., entre los 100 y 150 hPa (Figura 5.5 (b)), a partir del cual vuelve a
incrementar su valor. Este incremento se puede apreciar por las lineas punteadas de la
figura tropopausa segtn la Tabla 5.1.

El uso de vapor de agua como trazador en pequeiias escalas para el estudio de ITE, ha
sido utilizado en varios estudios (Appenzeller et al., 1992; Beuermann et al., 2002). La
distribucidon de vapor de agua es capaz de reproducir sistemas de gran escala a la vez
que proporciona un panorama mas detallado en procesos de menor escala. Sin embargo,
los valores de humedad en la alta troposfera son algo inciertos dado que las
observaciones no siempre son muy precisas y aun hoy subsisten diferencias entre los
distintos sistemas de observacion tanto remota como in-situ. Las diferencias entre la
utilizacion del vapor de agua como trazador y la verticidad potencial han sido
ampliamente discutidas en Simmons et al. (1999). En primer lugar la PV, a diferencia
del vapor de agua, esta condicionado por procesos no advectivos, como la radiacion. En
segundo lugar, el vapor de agua es un derivado de los campos dinamicos de reanalisis.
Por estas razones, Simmons et al. (1999) sugirieron que el vapor de agua provee una
mejor descripcion de los eventos en escalas sindpticos. Mas atn, el gradiente vertical
del vapor de agua en el rango de interés es mayor que el gradiente en superficies
isentropicas, debido a la adveccion. No obstante, el comportamiento creciente de vapor
de agua a partir de su punto de inflexion que se aprecia en los perfiles de gases traza,
puede también observarse en los mapas de vapor de agua en coordenadas isentrdpicas,
que muestran las Figura 5.6 a 5.10. En estos mapas, se observa que a medida que la
temperatura potencial baja, el vapor de agua decrece hasta llegar a 8 = 350 K, valor
minimo, a partir del cual se incrementa nuevamente como muestra el mapa para 6 =
340K. Es decir, para alturas superiores a los 13 km (segunda tropopausa), se observa un
segundo maximo de vapor de agua. Este incremento de valor, de aproximadamente 3
unidades de mezcla por millon, un valor apreciable considerando niveles medios para la
estratosfera inferior de 2 unidades de mezcla por millon aproximadamente, pareciera
deberse a un transporte vertical reciente asociado a una alta inestabilidad de las
variables meteoroldgicas en presencia del frente y a la presencia de cirrus, tal como se
describio en el capitulo anterior, y que da lugar a eventos con multiples tropopausas,

como muestra la Tabla 5.1.
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410K
100hPa
14km

3.08 3.96 4.04 4.52 2.00

Figura 5.6. Mapa de vapor de agua a 8 = 410K, obtenido de reanalisis del JPL. La linea
blanca corresponde a la tropopausa dinamica, considerada como 3.5 PV

390K
121hPa
13km

370K
147hPa
12km

3.08 3.56 4.04 4.52 2.00

Figura 5.7. Idem Figura 5.6 para 6 = 390K

3.48 3.96 444 492 2.40

Figura 5.8. Idem Figura 5.6 para 6 = 370K.
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350K
178hPa
11km

340K
215hPa
10km

7.8 14.6 214 28.2 35.0

Figura 5.9. Mapa de vapor de agua a 8 = 350K, obtenido de reanalisis del JPL.

Figura 5.10. Idem Figura 5.9, para 6 = 340K
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> Evento 2: 2006-09-10

La Figura 5.11 muestra como en el caso anterior, el mapa de tropopausa térmica segun
la definicion de la OMM, en la cual se aprecian valores de tropopausa similares a los

reportados en la Tabla 5.1.
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Figura 5.11. Mapa de valores de tropopausa térmica segun datos de reanalisis del JPL NASA para
el 2006-09-10

Los perfiles de los gases traza se encuentran graficados en las Figuras 5.12.

El perfil correspondiente al ozono no presenta variaciones significativas respecto al caso
anterior, salvo que su maximo se encuentra desplazado verticalmente hacia valores
menores de presion. También en este evento el gas traza tiene un minimo alrededor de
los 100 — 140 hPa. En el caso del vapor de agua, presenta dos puntos de inflexion en
torno a los 80 y 130 hPa, cada uno de los cuales representa un incremento muy similar
de aproximadamente 3 ppmv. Estos valores de presion, segin la Tabla 5.1 se acercan a

la a niveles de presion proximos e intermedios entre la primera y segunda tropopausa.
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Figura 5.12. Perfil vertical del (a) ozono, (b) vapor de agua para el dia 2006-09-10 procedente de
datos MLS del EOS
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De forma analoga al caso anterior para verificar intercambio ITE, se graficaron mapas

de vapor de agua en coordenadas isentrdpicas.

410K
100hPa
14km

390K
121hPa
13km

---
308 356 404 452 500

Figura 5.13. Mapa de vapor de agua a 8 = 410K, obtenido de reanalisis del JPL.

3.08 3.96 404 452 2.00

Figura 5.14. Idem Figura 5.13 para 6 = 390K

165



370K
147hPa
12km

3.48 3.96 444 492 2.40

Figura 5.15. Idem Figura 5.13, para 6 = 370K

350K
1780hPa
11km

Figura 5.16. Idem Figura 5.13 para 6 = 350K
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340K
215hPa
10km

Figura 5.17. Idem Figura 5.13, para 6 = 340K

Las figuras permiten apreciar con menos claridad que en el caso anterior, que los
vapores de agua decrecen desde los 350K, valor a partir del cual el se incrementa
nuevamente. Este valor de O es superior al reportado en la Tabla 5.1 para la primera
tropopausa. Si bien en los mapas no es posible apreciar la existencia de dos puntos de
inflexion, es posible inferir que el vapor de agua se incrementa para valores de altura
intermedios entre la primera y segunda tropopausa, tal como se puede concluir a partir
de los perfiles de los trazadores. Este incremento es en unidades de mezcla muy similar
al caso anterior (LJ2 ppmv), como muestran las lineas punteadas sobre el perfil de vapor

de agua.
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> Evento 2: 2006-09-21

Los correspondientes perfiles de los gases traza se muestran en la Figura 5.18.

2.1

1.0

preasure (hPa)

a0
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03 mixing ratio {ppmv)
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i
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preasure (hPa)

H2C mixing ratia {ppmv}

Figura 5.18. Perfil vertical del (a) ozono, (b) vapor de agua para el dia 2006-09-21 procedente de
datos MLS del EOS
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De la Figura 5.12 se observa que el perfil de ozono presenta poca variacion respecto de
los anteriores. El vapor de agua se comporta en forma similar al evento del 10 de
septiembre, pero con cambios en los puntos de inflexion. El decrecimiento del agua es
continuo hasta llegar a una presion cercana a los 140 hPa, punto donde se produce el
primer maximo; el segundo maximo y de mayor intensidad se produce a una presion =
70 hPa. Este evento en particular presenta diferencias con los valores registrados en la
Tabla 5.1, ya que segun los datos de radiosondeo, la Unica tropopausa tiene valores de

presion cercanos a los 200 hPa.

410K
100hPa
14km

3.08 3.56 404 452 5.00

Figura 5.19. Mapa de vapor de agua a 8 = 410K, obtenido de reanalisis del JPL.

390K
121hPa
13km

3.08 3.06 4.04 4.32 2.00

Figura 5.20. Idem Figura 5.19, para 6 = 390K.

169



370K
147hPa
12km

350K
1780hPa
11km

340K
215hPa
10km

3.48 3.96 4.44 4.92 9.40

Figura 5.21. Idem Figura 5.19 para 6 =K,

738 14.6 214 28.2 35.0

Figura 5.22. Idem Figura 5.19 a 0 =K.

7.8 14.6 214 28.2 35.0

Figura 5.23. Idem Figura 5.19 para 6 =K.

170



De los mapas de agua se puede observar que el comportamiento del agua, pareciera
tener dos puntos de inflexion. El primero, para 6 = 390K, y el segundo para 6 = 350K.

La observacion del primer punto de inflexion no es sencilla, dado que existen blancos
en los mapas, usualmente debido a la falta de datos o incompletitud de los mismos. Sin
embargo, para 8 = 350K, es posible apreciar claramente el incremento de vapor de agua.
Cercano a los 2.5 ppmv. Aun cuando los valores de presion de radiosondeo y los
correspondientes a los perfiles de los gases traza no coinciden, este ultimo valor de

theta, para el cual se produce el segundo punto de inflexion, es muy similar al reportado

en la Tabla 5.1

> Evento 2: 2006-09-26

Por ultimo, la Figura 5.24 muestra el mapa de tropopausa térmica segtn la definicion de
la OMM, donde se observan valores de tropopausa similares a los reportados en la

Tabla 5.1.

|

2. WMO Tropopause p
B CEERERSENEN
80.0 120. 160, 200, 240, 280. 320

Figura 5.28. Mapa de valores de tropopausa térmica segun datos de reanalisis del JPL NASA para
el 2006-09-26
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La Figura 5.29 muestra los perfiles verticales de los gases traza para este ultimo evento

analizado.

preasure (hPa)

0 1 3 3 i 5 & 7 8 3 w11 12
03 mixing ratia {ppmv)

a1 ek
1.0 [EREIRER
100 o T
b =
HE
| 1 |_: |:_ L LJ L1l L L 1 L L1 L1 L L 1 1 Il L1
o S

! III-'.]D1 E 1900 100,00 00

praasure (hPa)
=

H20 mixing ratia {ppmv)

Figura 5.29. Perfil vertical del (a) ozono, (b) vapor de agua para el dia 2006-09-26 procedente de
datos MLS del EOS
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De acuerdo a los valores de la Tabla 5.1, este evento presenta tropopausa doble, con
presiones cercanas a los 120 y 100 hPa, respectivamente. De la Figura 5.29, se puede
apreciar que el perfil de vapor de agua tiene dos puntos de inflexion, cercanos a los 70 y
100 hPa. Si bien los valores de presion varian dependiendo de cada fuente de obtencion
de datos, representan un incremento del vapor de agua entre la primera y segunda
tropopausa a partir de los 12 km.

Las Figuras 5.30 a 5.35, presentan los mapas de vapor de agua derivados del JPL.

410K
100hPa
14km

3.08 3.96 4.04 4.52 2.00

390K
121hPa
13km

3.08 3.06 4.04 4.52 2.00

Figura 5.31. Idem Figura 5.30, para 6 = 390K.
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370K
147hPa
12km

350K
1780hPa
11km

340K
215hPa
10km

3.48 3.96 444 4.92 2.40

Figura 5.32. Idem Figura 5.30, para 8 = 370K.

7.8 14.6 214 282 35.0

Figura 5.33. Idem Figura 5.19, para 8 = 350K.

7.8 14.6 214 28.2 35.0

Figura 5.34. Idem Figura 5.30, para 6 = 350K.
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De los mapas del JPL, se observa que el vapor de agua a partir de los 410K de
temperatura potencial decrece hasta los 350K, punto en el cual invierte su
comportamiento, presentando valores mas altos. El incremento puede estimarse en
alrededor de 2 ppmv. Este valor de theta es un valor intermedio al presentado en la
Tabla 5.1; es decir, a partir de la primera tropopausa, el vapor de agua comienza a

crecer aun para niveles de altura correspondientes a la estratosfera baja.

5.4. Discusion

El analisis de los resultados de este capitulo no puede ser tratado en forma completa sin
considerar necesariamente los resultados de las trayectorias lagrangianas del capitulo
anterior. Tanto en aquel como en ¢éste, los eventos analizados se presentan bajo
condiciones de alta inestabilidad en las variables meteoroldgicas que dan cuenta de la
presencia de frentes en desarrollo, en presencia de nubes altas cercanas a la tropopausa.
El origen de las mismas no puede ser determinado por medio del analisis del
intercambio; sin embargo dada su composicion es de esperar que parte de este
intercambio esté estrechamente relacionado con él.

El analisis de los desplazamientos de las masas de aire, en coordenadas isentropicas (asi
como en altura y velocidad) mostré que no es posible percibir intercambio alguno en las
vecindades de la tropopausa; no obstante un estudio mas puntual sobre los eventos de
los principales gases traza, como el ozono y especialmente el vapor de agua, muestran
que en cada evento, los perfiles verticales de vapor de agua tienen al menos un punto de
inflexion para valores de altura y presion iguales o similares a los de la capa de
transicion. Este punto de inflexion indica un posterior incremento en los valores de
vapor de agua, después de procesos de quiebre de la tropopausa. Para niveles de altura
caracteristicamente propios de la baja estratosfera, los perfiles verticales de agua,
parecieran mostrar un inusual incremento de sus valores, una vez superada la barrera de
la tropopausa. Este incremento de vapor, abundante en niveles troposféricos, muestra
preliminarmente, la entrada de aire troposférico en la estratosfera. Cabe también
destacar que, las cantidades en unidades de mezcla son cercanas a los 3 ppmv en
promedio, lo que da cuenta de una mezcla que no puede determinar per se, una

redistribucion de especies quimicas en la region ATBE.
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No obstante, la suma de este tipo de procesos, caracteristicos de escalas de tiempo
breves, son los que a escala local, especialmente en latitudes medias y altas, constituyen
los denominados transportes verticales. Estos transportes son los que por medio de las
retrotrayectorias no fue posible detectar, ya sea en coordenadas isentrdpicas o de altura;
i.e., el modelo impone la condicion, para cualquiera de las tres coordenadas posibles
en las que se obtienen las trayectorias, de procesos de transporte adiabdticos, mientras
que por medio de los gases traza seria posible asumir que el ITE estd caracterizado
principalmente por transporte diabético. El cardcter vertical de este transporte es
cuestionable, dado que asumir s6lo una direccion en tales procesos implica una
simplificacion de los mismos. En todo caso, es posible asumir, que estos
desplazamientos de masas de aire producen ITE, privilegiando la componente vertical
de los mismos.

La presencia de formaciones nubosas altas, compuestas principalmente por particulas de
hielo, facilita este transporte debido a la diferencia de presiones entre las distintas capas
que atraviesan. Este gradiente de presion entre ambos niveles, permite la sublimacion de
los cristales del hielo situados con mayor densidad en el tope de los cirrus,
contribuyendo el desplazamiento de vapor de agua hacia niveles superiores de la
atmosfera. Si bien, el transporte “vertical” debe ser necesariamente analizado bajo la
optica de mecanismos de transporte que contemplen tanto los procesos radiativos como
los dindmicos, el incremento en los perfiles verticales de agua en niveles superiores a la
tropopausa, parecieran mostrar que, la presencia de cirrus y el desarrollo de frentes
propios de la variabilidad estacional de la tropopausa en Buenos Aires durante el mes de
septiembre, facilitan el desarrollo del ITE. Asimismo, como consecuencia de ello, los
cirrus podrian estar directamente relacionados con la recientemente estudiada
hidratacion de la estratosfera. Dado que esta clase de transporte permite a los cirrus de
la tropopausa desplazar parte de su concentracion de agua hacia niveles estratosféricos,
las masas de aire con alta concentracion de cristales de hielo (tope de los cirrus),
contribuyen a la formacion de capas atmosféricas de origen mixto, cuyo proceso de
formacion es corto en escalas de tiempo e irreversible, hidratando de esta forma la
estratosfera baja.

Un estudio més amplio, con un niimero mayor de eventos analizados e incorporando el
andlisis radiativo como factor fundamental en los procesos de transporte, podria
corroborar esta hipotesis. Mds atn, la deteccion y estudio de la existencia de cirrus

estratosféricos podria confirmar estos procesos de hidratacion.
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Capitulo 6
Conclusiones
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El presente estudio permitié abordar los procesos de intercambio troposfera —
estratosfera sobre Buenos Aires, enfatizando su andlisis particularmente, en cuatro
mecanismos fundamentales del intercambio: (a) analisis de la variabilidad de
tropopausa por medio de datos de radiosondeo, productos de reandlisis del ECMWF y
sensado remoto del GPS, (b) estudio de nubes cirrus sobre Buenos Aires,
particularmente de cirrus trazadores de la tropopausa, (c¢) calculo de trayectorias
lagrangianas a partir del modelo HYSPLIT en coordenadas isentrdpicas y finalmente,
(d) anélisis del ozono y vapor de agua, como gases traza en la region ATBE.

El andlisis de la variabilidad de la tropopausa y su evolucion temporal, por medio de
tres diferentes técnicas en las estaciones analizadas, y particularmente sobre EZE,
mostré que el comportamiento de los perfiles derivados de los radiosondeos
comparados con los obtenidos a partir del GPS, es similar para alturas por debajo o
igual a los 15 km, con diferencias mas notorias para alturas superiores. En aquellos
casos donde se aprecia en la baja troposfera diferencia notoria, las desviaciones
aparecen generalmente como tendencias calidas, por lo que fue posible inferir que las
radio ocultaciones tienden a sobreestimar los valores de temperatura para alturas
menores a 10 km; i.e.: en la vecindad de la tropopausa. En la baja estratosfera, por el
contrario, las diferencias muestran una tendencia clara a la subestimacion de valores de
temperatura, por lo que la técnica presenta una tendencia a mostrar temperaturas mas
frias que las observadas por los radiosondeos. Sin embargo, la conclusion mas relevante
que surge a partir de la comparacion entre técnicas, es el hecho de que ningun evento
con tropopausa multiple detectado claramente por los radiosondeos, es capturado por
las radio ocultaciones. El Capitulo 2 expresa en detalle esta diferencia entre ambas
técnicas, por medio de la Tabla 2.3 donde se muestran los eventos de multiple
tropopausa obtenidos por medio de los datos de radiosondeo para la estacion de EZE.
Cabe destacar que, este comportamiento es sistematico en todas las estaciones
analizadas del HS (Tabla 2.1).

De lo mencionado en los parrafos previos se desprende que el sensado remoto, al menos
con la resolucion de los sensores y los algoritmos de procesamiento desarrollados hasta
el afio 2003, no reproducen con alta resolucion las variables atmosféricas de region
ATBE en eventos con multiple tropopausa, y por lo tanto, tampoco su comportamiento
y evolucién espacio — temporal esenciales para el analisis de los procesos de

intercambio entre troposfera - estratosfera.
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Relacionado con la tropopausa, su localizacion y variabilidad temporal, el andlisis de los
cirrus sobre Buenos Aires mostr6 como primera y una de las mads relevantes
conclusiones para esta tesis que, el tope de los cirrus observados permanecen alineados
con la capa de transicion, con una diferencia de altura minima del orden de los 0.5 km.

Se pudo apreciar que la altura de las nubes cirrus presentan un maximo alrededor de los
11.5 — 12.0 km, lo cual expresa un notable acuerdo con los valores obtenidos a partir de
los radiosondeos; es por ello que es posible clasificarlos como cirrus trazadores de la
tropopausa 'y extrapolando para latitudes extra-tropicales el término usado por
Hartmann et al. (2001) y Garret et al. (2004), entre otros, se los puede denominar como:
Nubes Cirrus Extra Tropicales (“ExTCC” del inglés Extra-tropical Cirrus Clouds).
Dado el hecho de que los cirrus puedan ser trazadores de tropopausa, surge que la
técnica lidar para el sensado atmosférico ofrece una alternativa y/o complemento a los
tradicionales radiosondeos para el estudio de la capa de transicion de la region ATBE.
También como consecuencia del estudio de estos trazadores de tropopausa, se pudieron
explorar algunas caracteristicas Opticas y geométricas de los cirrus, que los hace
distintivos de aquellos analizados en latitudes tropicales y de las escasas observaciones
realizadas en latitudes medias y altas. En este sentido, se observo que, a diferencia de
investigaciones previas en otras regiones, no siempre los cirrus de la tropopausa son
delgados, si consideramos como variable de analisis el espesor geométrico. De hecho,
los valores encontrados sobre Buenos Aires muestran un valor medio, que no condice
con la clasificacion de delgados y es cercano a los 2.4 km, con temperaturas fluctuando
entre los —=70° C y —60° C. La Tabla 3.1 remarca estas caracteristicas distintivas frente a
otros cirrus observados en latitudes medias y tropicales. Del andlisis de las
caracteristicas opticas y de acuerdo con el criterio de clasificacion definido por Sassen y
Cho (1992), estos cirrus de la tropopausa sobre Buenos Aires, pueden ser clasificados
como subvisibles (OD < 0.03). El resto de las propiedades expresadas en la Tabla 3.2
muestran otra particularidad de estas nubes: tanto el camino 6ptico como el coeficiente
de extincidon, en promedio, presentan valores menores a los descriptos en la literatura
mas reciente. Estas dos caracteristicas propias de los cirrus de Buenos Aires, permiten
inferir que las condiciones geograficas y meteoroldgicas son un factor esencial en la
formacion de los cirrus asi como en sus propiedades. En consecuencia, los ajustes con
diferentes funciones realizadas con el objeto de parametrizar estas propiedades,
muestran algunas variantes notorias respecto a las observadas en latitudes altas y

tropicales; caracteristicas mostradas esquematicamente en la Tabla 3.2
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Considerando los cirrus analizados alineados a la tropopausa y en base a los resultados
obtenidos, se analizaron los procesos de transportes de masa en la region ATBE, por
medio de trayectorias lagrangianas obtenidas en coordenadas isentrdpicas, con la
peculiaridad de inicializarlas en el modelo en tres alturas diferentes para cada evento
detectado con cirrus: altura de la tropopausa, altura de la base y tope de los cirrus.

La primera observacion inmediata que se puede apreciar a partir de las trayectorias
obtenidas, es que €stas corroboran la idea de cirrus trazadores de tropopausa, ya que a
lo largo de los desplazamientos en altura, las masas de aire del tope del cirrus
permanecen alineadas a la tropopausa. En ese sentido, cabe resaltar que al realizar el
analisis suponiendo un comportamiento adiabdtico de las parcelas de aire en los
distintos niveles, el tope de cirrus y la tropopausa siguen trayectorias con variaciones
cuasi paralelas a lo largo de las trayectorias. Esta variacion de la altura implica que las
masas de aire transportadas experimentan, durante el desplazamiento a lo largo de 6
constante, cambios en la temperatura y/o presion, pero conservan su energia. Sin
embargo, en ningln caso estas modificaciones en las variables atmosféricas pareciera
producir cambios significativamente distintos en las alturas de las masas de aire
asociados con el tope y la base de los cirrus aqui considerados. De hecho, tanto la base
como el tope de los cirrus a pesar de las pequenias fluctuaciones en altura segtn el
modelo, no alcanzan a traspasar la barrera de la tropopausa en ninglin caso, y menos aun
en ambos sentidos; i.e., la altura del tope no desciende hasta las proximidades de la base
y viceversa. Es decir, a partir de las trayectorias obtenidas con el modelo, la situacion de
alta inestabilidad presente en cada uno de los casos analizados no seria suficiente como
para que se produzcan fendmenos de intercambio o ITE; i.e.: no se aprecia intrusion
troposférica o viceversa. En principio, no habria ITE. No obstante, cabe resaltar que las
trayectorias obtenidas se calcularon bajo el supuesto de un andlisis isentropico. Este
tipo de andlisis, los procesos diabaticos tienden a perturbar la continuidad de las
superficies isentropicas. Procesos como liberaciéon de calor latente, evaporacion,
sublimacién o enfriamiento, frecuentes en presencia de nubes, pueden ser causa de
alteracion en la continuidad. Mds aln, en el caso de existir este tipo de procesos, éstos
se dan en escalas de tiempo diarias, con intercambio cuantitativamente relativo, por lo
que, en promedio son dificiles de apreciar bajo estas hipotesis.

Un aspecto importante de las trayectorias obtenidas, es que a pesar de modificar
significativamente las alturas de entrada, la respuesta obtenida fue la misma en todos los

eventos. Esto significa que las diferentes capas atmosféricas dentro de la region ATBE,
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no estan bien representadas en el modelo. Incluso, la presencia de cirrus, o mas
ampliamente de formaciones nubosas, en particular con cristales de hielo, no parece
modificar drasticamente la respuesta del modelo o bien los efectos asociados con su
presencia no estarian adecuadamente contemplados en la parametrizacion del mismo.
Las trayectorias obtenidas en presencia o ausencia de cirrus, s6lo muestran pequeias
variaciones en el origen de las masas de aire transportadas, que pueden ser atribuidas a
pequefios cambios en la presion o temperatura. Este es el caso de la Figura 4.17, donde
las alturas de inicializacion son la primera y segunda tropopausa.

En consecuencia, si la presencia de cirrus o particulas de hielo s6lo representa una
escasa modificacion en altura y/o presion en las trayectorias finales, podria inferirse que
las ecuaciones que rigen el desplazamiento en las masas de aire en el modelo no
adjudican el mismo peso especifico a las componentes del viento, la temperatura y la
difusion. Es decir, los efectos de difusion o mas generalmente de radiacion quedarian
enmascarados por los componentes del viento tanto en superficies isentropicas, como en
coordenadas de altura o velocidad, donde se asume que los procesos pueden no ser
adiabaticos. En resumen, el caracter adiabatico del modelo, aun cuando éste se
desarrolle en coordenadas no isentropicas, prevalece ante otra condicion de contorno
impuesta, y por ende, podria decirse que subestima la parte radiativa frente a las
componentes del viento.

En este caso, las trayectorias omitirian no solo tales efectos, sino también los derivados
de la radiacion solar, la cual sufre multiples refracciones en el seno de los cirrus, ya que
los cristales de hielo estan distribuidos en forma no uniforme y poseen diferentes formas
y orientaciones. En cada uno de los eventos mostrados, y siendo éstos representativos
del conjunto total analizado en el Capitulo 3, las sefiales lidar muestran cirrus que en el
instante de deteccion no poseen estructuras homogéneas. Es posible conjeturar que, al
producirse eventos de multiple tropopausa, el cirrus original también experimente un
proceso de redistribucion o division, dando lugar a maltiples cirrus o formaciones
nubosas laminares. Las sefiales lidar muestran que mientras el tope se mantiene alineado
a la tropopausa, la base pareciera mostrar una pérdida de densidad y altura. Este
comportamiento podria atribuirse a la radiacion solar incidente en las nubes. Dentro del
marco de esta hipotesis, parte del cirrus perteneciente al tope, donde los cristales de
hielo se encuentran en mayor concentracion, podrian como consecuencia de la
radicacion incidente, las multiples refracciones internas y el gradiente de presion entre

las diferentes alturas, sublimarse y liberar calor latente. Bajo esta hipdtesis, que también
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podria ser la responsable de la difusién de la base de los cirrus, el intercambio
producido es claramente diabatico, y por ende, no puede observarse bajo la Optica de
procesos desarrollados en coordenadas isentropicas para escalas de tiempo diarias.

El analisis de los resultados obtenidos para seguimiento del vapor de agua y ozono en la
region ATBE no puede ser tratado en forma completa sin considerar necesariamente los
resultados de las trayectorias lagrangianas. Ambos analisis parten de los mismos
eventos detectados bajo condiciones de alta inestabilidad en las variables
meteoroldgicas que dan cuenta de la presencia de frentes en desarrollo y nubes altas
cercanas a la tropopausa propios del mes de septiembre, mes en el cual la tropopausa
presenta una alta variabilidad (Bischoff et al., 2007). De lo expuesto anteriormente, el
estudio de los desplazamientos de las masas de aire, bajo el supuesto de procesos
adiabaticos, mostrd que no es posible percibir intercambio alguno en las vecindades de
la tropopausa. Sin embargo, el andlisis puntual de los casos detectados durante la
primavera de los principales gases traza, como el ozono y especialmente el vapor de
agua, evidenciaron en los perfiles verticales al menos un punto de inflexion, seguido de
un incremento en el vapor de agua, para valores de altura y presion iguales o similares a
los de la capa de transicion. Estos puntos de inflexién representan gradientes del
trazador, que usualmente son indicadores claros de transporte reciente a través de la
tropopausa (Karpechko et al., 2007).

Este incremento de vapor, se aprecia también en los mapas graficados a partir de
productos de reanalisis del JPL, donde se graficd el vapor de agua en coordenadas
isentropicas para distintos valores de theta. Cabe también destacar que, las cantidades,
en unidades de mezcla, son significativas si consideramos que el analisis es de eventos
puntuales, que se desarrollan en el transcurso de horas; sin embargo estos procesos
aislados no pueden determinar per se una redistribucion de especies quimicas en la
region ATBE; no obstante representan claros indicios de transporte e intercambio en la
region. Un estudio mas extenso en la cantidad de eventos analizados, distribuidos a lo
largo de todo el afo, permitiria corroborar que la suma de este tipo de procesos,
caracteristicos de escalas de tiempo breves, son los que a escala local, especialmente en
estas latitudes, constituyen los denominados transportes verticales, aunque ello no

implica mas que una direccion privilegiada.
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En resumen, de los resultados obtenidos a partir del andlisis de los cirrus y la obtencion
de trayectorias lagrangianas, es posible formular la siguiente hipotesis: la presencia de
formaciones nubosas altas facilita el transporte vertical de especies quimicas,
especialmente del vapor de agua en eventos de multiple tropopausa. Estos eventos se
desarrollan principalmente en presencia de jets o pasaje de frentes que producen una
alta inestabilidad de las wvariables atmosféricas y en consecuencia propiciando
situaciones de desequilibrio dinamico transitorio en la regiéon ATBE. Este desequilibrio
produce un marcado gradiente de presion/temperatura entre la baja estratosfera y la alta
troposfera dando lugar a la sublimacion de los cristales del hielo mas concentrados en
el tope de los cirrus, y contribuyendo entonces al transporte de vapor de agua hacia
niveles superiores de la atmoésfera. Este tipo de transporte, principalmente vertical y
diabatico tiene la caracteristica de ser irreversible (Karpechko et al., 2007), por lo que
las masas de aire desplazadas a niveles superiores tienden a permanecer en ella, ya sea
en su forma original o asociandose para formar distintos compuestos. En cualquier caso,
la capa mixta originada como consecuencia del transporte, provee vapor de agua a la
baja estratosfera, dando lugar a la llamada hidratacion estratosférica, segin la cual es
posible explicar el aumento de vapor de agua en esa region de la atmodsfera segin
estudios recientes.

En sintesis, el estudio de la tropopausa y su variabilidad, junto con el andlisis de los
cirrus de la tropopausa sobre Buenos Aires y el seguimiento del vapor de agua, permitié
verificar la existencia de procesos de intercambio troposfera — estratosfera, mientras las
trayectorias lagrangianas obtenidas a partir del modelo HYSPLIT no permitieron
detectar este tipo de transporte.

Estos resultados permiten delinear la necesidad de profundizar en el estudio de algunos
aspectos de los procesos de intercambio:

» Deteccidn y analisis de cirrus durante un periodo por lo menos anual, con el fin
de incrementar notoriamente la cantidad de eventos y permitir un analisis
estacional de los mismos.

» Estudio de las caracteristicas de los cristales de hielo constituyentes de estos
cirrus, asi como su orientacion, fundamentales para el avance en el conocimiento
de su rol e impacto en la radiacion solar, tanto la incidente en la tierra como la
reirradiada en la atmosfera, asi como su rol en el ITE .

» Desarrollo o modificacion de un modelo de aproximacion lagrangiano, que

permita incorporar la influencia de estos cristales, y por lo tanto, de la radiacion,
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en las trayectorias de masas de aire y su transporte. Este modelo ademés deberia
ser un modelo capaz de adaptarse a escalas regionales, con el fin de proporcionar
un peso especifico adecuado a los procesos dindmicos — radiativos, acoplar los
efectos del mar al sistema tierra-atmoésfera, de suma importancia en la radiacién
y concentracion de humedad y en consecuencia, en los mecanismos de

formacion de los cirrus como su influencia en los procesos de intercambio.
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Apéndice A

LIDAR

Parametros de medicion caracteristicos

1. Coeficiente de retrodifusion

En el proceso de interaccion luz-materia en relacion con el lidar se define el coeficiente

de retrodifusion volumétrico B [m “'sr '] de la siguiente manera:

Sea un elemento de volumen dv [m *] de un medio difusor iluminado en la direccion
i(0i, ¢:) especificados por los angulos zenital 6; y azimutal ¢; sobre un angulo sélido
dQ; centrado alrededor de ; (donde: dQ; = sen6; d6; d¢;). La luminancia (o radiancia)

Li(wi) [W.m 2.sr '] producido por el haz laser (o irradiancia) es:

dE{(®) = Li{w,). dQ, [Wom ] (A.1)

dentro del elemento de volumen dv. La intensidad I(w; ws) [W.sr '] del haz difundido

para dv en una direccion arbitraria (0, ;) es:

d’Iw,w,)= pw,)dE,W,)dv (A.2)

Esta ecuacion define la funcidn o el coeficiente angular volumétrico de difusion . Se
denomina también coeficiente indicador de difusion, considerando el angulo de difusion

v (Figura A.1) que esta dado por la siguiente ecuacion:

cosy = cosd,cosd  + send sendscos(@,-¢,) (A.3)

La irftegracion en todas las direcciones, o, de la irradiancia de difusidh da como
resulthdo el coeficiente volumétrico de atenuacion o [m ']. Por lo que enfadelante se
desigpa como coeficiente volumétrico de retrodifusion al término siguiente:

B(y m) [m 'sr ']. Este término es el valor de la indicatriz de difusion cuando vy = 7.
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haz difundido

(0. 9s)

Figura A.1. Angulo de difusién () o indicatriz de difusion. Lavorato et al.,

2004
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haz incidente

El corte longitudinal de una indicatriz de difusion B(y) por una haz luminoso incidente

sobre un medio difusor de volumen dv se representa en la Figura A.2. Cabe destacar que

B(y) esta orientado hacia delante, es por ello que el coeficiente de retrodifusion es de 10

a 100 veces mas chico que el coeficiente de atenuacion por difusion.
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Figura A.2 Corte longitudinal de una indicatriz de difusién B() por un haz
de luz luminoso incidente sobre un medio dv. Lavorato el al., 2004

2. Coeficiente de atenuacién
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La energia absorbida o sustraida del haz laser es redistribuida espacialmente y
espectralmente. Siguiendo la direccion de propagacion, la atenuacion es provocada por
la difusion y absorcion del medio, o solamente debido a la difusion. Esto queda descrito
por la ley de Beer-Lambert. El coeficiente de atenuacion global oy, es la suma de todas
las atenuaciones: por difusiéon molecular o,, por difusion de particulas a, y debido a
absorciones propias del medio, si se han producido a,. Si consideramos un haz laser
colimado (Figura A.3) de una intensidad I(x), que atraviesa una capa atmosférica de

espesor dx, la intensidad transmitida I(x+dx) esta dada por:

[(x+dx)=I(x)+dl(x)

dI(x)=a, I(x)d(x)

é/’ I(x+dx)
\
)

dx
+—Pp

I-Jigura A.3 Absorcion 0 de un haz laser I(x) que atraviesa un medio dx.
Lavorato et al., 2004

Para el estudio con laseres de Nd-YAG que emiten en 1064 nm y 532 nm (primer
armonica) simultdneamente, la atenuacion del haz laser cuando se propaga en la
atmosfera es debido principalmente a la difusion. Por lo tanto el efecto de la absorcion

puede ser despreciado frente a la difusion molecular y de particulas.

3. Retrodifusion Elastica
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En la atmosfera, el coeficiente de retrodifusion volumétrico es la suma de las

contribuciones de los coeficientes de retrodifusion de las moléculas y de las particulas:
P=P: + Bo

Donde el subindice g se le atribuye a las moléculas (gas) y p a las particulas.

3.2.4. Retrodifusion de moléculas

Dado que el tamafio de las moléculas es muy pequefio frente a las longitudes de onda en
las que emite el laser, sin tener en cuenta las bandas de absorcion molecular en esas
longitudes de onda, la retrodifusion elastica de las moléculas (gas) que componen la

atmosfera, se describe por medio de la teoria de la difusion Rayleigh:

do (n) (A.4)

donde N, es el nimero de moléculas por unidad de volumen y do,(m)/d<2 es la seccion
eficaz diferencial de retrodifusion para una molécula. Para la masa de gas atmosférico

por debajo de los 100 Km se tiene:

d -4.08 (A.S)
’ (”) 545%—”“’")H 10 m2sr!

donde A es la longitud de onda del haz de luz incidente.
Esta ecuacion muestra la dependencia de la seccion eficaz en L*%. A nivel del mar la

densidad molecular a 290° K y 1013 hPa resulta (Hinkley, 1976):

Ng=2,65.10"m™
de donde

) (A.6)

= 1. 39 10'6m'1sr

CD:II:]
I:I]:II:I

5. Retrodifusién de particulas
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Se consideran particulas atmosféricas a aquellos objetos que se encuentran en
suspension en la atmoésfera tales como polvos, bruma, cristales de hielo, gotas de agua,
copos de nieve. Sus dimensiones van desde los 0.01 um hasta los 100 um. Cuando un
grupo de particulas se encuentra en suspension en la atmoésfera, se los denomina
aerosoles. Estos son de dimensiones y origenes muy variados tales como erupciones
volcanicas, nubes, vientos que provocan nubes de tierra o arena, humo por quema de
biomasa, etc (Lavorato et al., 2004).

El estudio de la difusién de un haz de luz de una longitud de onda A para una particula,
depende del tamafio de la misma, es decir del radio equivalente r. En efecto si r < 0,054,
el proceso de difusion es descrito por la teoria de Rayleigh, como sucede con la difusion
molecular. Pero en la atmosfera las particulas suelen ser de tamafios muy superiores a
los 0,05\. La difusion de particulas es mucho mas compleja para estudiar y se rige por
la teoria de Mie (1908). De todas formas esta teoria se aplica rigurosamente sélo a
esferas homogéneas tales que r > 0,1A. Por lo tanto para poder adaptar la teoria y
aplicarla a los aerosoles atmosféricos, ya que estos no son ni homogéneos ni esféricos,
se los identifica como si fueran esferas equivalentes de igual volumen. El coeficiente
volumétrico de retrodifusion de una distribucion de esferas de radios equivalentes
variables (r) cuando son iluminados por un haz de luz monocromatica (laser) de

longitud de onda A esta dado por

) A7
g,(1)= jUB(r,A ,m)N"(r)dr (A7)

0

donde:

0, (rhm) = d(;g()ﬂ) (A.8)

es la seccion eficaz de retrodifusion de una esfera de radio » e indice de refraccion m, y
donde N,’(r).dr es la cantidad de particulas por unidad de volumen comprendidas entre
r y r + dr. La distribucion de tamafios de particulas N,’(r) estd relacionada con la
densidad de particulas N, por medio de:

(A.9)
N, = J N, (r)dr
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El indice de refraccion se escribe:

m=n-iq

donde la parte imaginaria representa el nivel de absorcion de la particula a esa longitud
de onda (tiene que ver directamente con el coeficiente de atenuacion).

Para cada particula la seccion eficaz de retrodifusion se expresa como:

0 ,(r,h,m)= 1r’Q,(x,m) (A.10)

donde Qg es el factor de eficiencia de la retrodifusion. Qg depende de la relacion entre el
radio de particula r respecto a la longitud de onda incidente A; el cual se denomina

‘parametro de tamafio de particula’ y se escribe de la siguiente manera:

217 (A.11)

Cabe aclarar que Qg no depende de la polarizaciéon de la luz incidente. La difusion para
las esferas conserva la polarizacion. La distribucion de tamaiios esta dada por el modelo

de Junge (Hinkley, 1976).

6. Atenuacién

En general la atenuacion de la radiacion laser en la atmosfera se debe a la absorcion y a

la difusion.

0L =0lg s 0l sT0lg a0l (A.12)

donde:
Og; = dg, stOp,s y Op=0OgatQpa

donde g (molecular “gas”), p (de particulas), s (difusion “scattering”) y a (absorcion).
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7. Atenuacién de moléculas

El coeficiente de atenuacion o, debido a la difusiéon molecular, tiene dos componentes:
la difusion elastica y la difusion inelédstica. Siendo la difusion inelastica despreciable
frente a la difusion elastica. El tamafio de las moléculas resultan muy pequefias frente a
la longitud de onda del laser emisor. La difusion eléstica de moléculas responde a la

teoria de Rayleigh:

U, =N, 0, (A.13)

donde o, es la seccion eficaz de atenuacion por difusion de moléculas, N, es el nimero
de moléculas por unidad de volumen. Por debajo de los 100 Km la seccion eficaz o, esta

dada por:

(A.14)
- 4562

I:Djl:l
I:D:II:I

El coeficiente de absorcion de moléculas a,, depende en gran medida de la longitud de
onda y domina el coeficiente de atenuacion por difusion cuando la longitud de onda
corresponde a una red de absorcion (en el UV con A <300 nm y en el IR A > 900 nm).
En estas condiciones los lidares de retrodifusidon no son muy eficaces. Se utilizan
entonces los lidares de absorcion diferencial que permite medir la concentracion de un

tipo de molécula en particular.

8. Atenuacion de particulas

La atenuacion debido a la presencia de particulas es 10 a 1000 veces mas importante
que la atenuacion debido solo a la presencia de moléculas. El coeficiente volumétrico de

atenuacion debido a particulas esta dado por la formula siguiente:
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. (A.15)
a,= J'UE(r,A ,m)N ,dr

0

donde 7 es el radio equivalente de una esfera con el mismo volumen que la particula y
og (r,A,m) es la seccion eficaz de atenuacién y donde m es el indice de refraccion. En

general la atenuacion de particulas se da por absorcion y por difusion.
O-E= o-p,s + Op,a

La seccion eficaz de absorcion g, se anula cuando el indice de refraccion de la particula
es numero real puro. Para el caso de esferas homogéneas, la dependenciade cenr, 1y

m estd dada por la teoria de Mie.

g,,(rA,m)= mr’Qg(x,m) 0 ,.(rh,m)= > Qa(x,m)

En estas ecuaciones se utilizan Q; y Q, como factores de eficiencia de difusién y de
absorcidon que experimentan los cocientes de las secciones eficaces de difusion y de
absorcion con respeto a la seccion geométrica de m.r’. y se puede escribir de la siguiente

manera:

QE= Qs+ Qa

Del modelo de Junge surge que la relacion entre el coeficiente de retrodifusion y el de
atenuacion depende de la naturaleza del medio difusor. Por lo tanto para el caso de las

moléculas (atmdsfera pura) es:

(A.16)

(sr™)

P . 3
a, n

Mientras que en el caso de las particulas la relacion f,/a, es menos conocida debido a

que hay que conocer en detalle la naturaleza de las mismas.
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0.01(sr™ ") < ﬁ—gs 0.1(sr™")

ag

o lo que es equivalente, en promedio

ﬂ_g: &
0, \O

Para un indice de refraccion m = 1,33 correspondiente a particulas grandes, es decir

cuando el parametro ‘tamafio de particula’ x tiende a infinito, resulta:

m-1

0, - =014 y 0,=2

m+ 1
Este puede ser considerado como un caso de particulas equivalentes a una nube con
cristales de hielo donde resulta: 3,=0,07a, (vale la pena recordar que para las particulas,
B, es el coeficiente de retrodifusion volumétrica y o, es el coeficiente de atenuacion
volumétrico). Surge por ultimo un pardmetro que se denomina espesor Optico de una

capa atmosférica situada entre dos niveles o alturas determinadas:

& Al
r(R)= [a (ydr (17

donde a(r) = a,(r) + o,(r), y representa el coeficiente de atenuacion total (particulas

mas moléculas) de toda la capa atmosférica tomada en consideracion AR = (R,— R,).
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Apéndice B

a. Modelos Matematicos - Agrupamiento de datos

Debido al desarrollo alcanzado con los microprocesadores, se pueden manejar grandes
volimenes de datos como puntos en espacios de una alta dimensionalidad. Estos
aparecen en varias esferas de la vida real, en bases de datos de telecomunicaciones,
medicina, imagenes de satélite, etc.; numerosas son las aplicaciones en las que se
requiere del manejo de bases de datos especiales con el objetivo de conocer acerca de la
identificacion de grupos, descubrir importantes distribuciones del espacio en estudio, lo
cual puede ser resuelto con el empleo de algin algoritmo de agrupamiento conveniente,
por lo que el estudio, aplicacion y creacion de nuevos algoritmos constituye un desafio
importante en la actualidad.

El Reconocimiento de Formas constituye un amplio conjunto de técnicas para el
tratamiento de datos entre las que se puede mencionar: la seleccion y extraccion de
caracteristicas, la clasificacion de un objeto en un grupo dado y la division de los datos
en grupos (agrupamiento). Uno de los enfoques en el Reconocimiento de Formas, en
funcion del tipo de espacio de representacion utilizado es el Reconocimiento Estadistico
de Formas que se apoya en la Teoria de Decision; éste asume que el espacio de
representacion tiene una estructura de espacio vectorial y/o métrico y no se supone
ninguna relacion estructural entre las distintas caracteristicas. Dentro de este enfoque, se
distingue entre las aproximaciones paramétrica y no paramétrica. En el primer caso, se
asume un conocimiento a priori sobre la forma funcional de las distribuciones de
probabilidad de cada clase sobre el espacio de representacion, las cuales vendran
determinadas por un conjunto finito y normalmente fijo de pardmetros; las fronteras de
decision estaran definidas por dichas distribuciones de clases. La aproximacion no
paramétrica no supone ninguna forma de las distribuciones de probabilidad sobre el
espacio de representacion, de modo que el Unico conocimiento a priori sera el
correspondiente a la informacioén inducida a partir de un conjunto de muestras; las
fronteras de decision estaran determinadas por las muestras del conjunto de
entrenamiento.

El problema del agrupamiento puede definirse como sigue: dados n puntos en un
espacio n-dimensional particionar los mismos en k grupos tales que los puntos dentro de

un grupo son mas similares que cada uno a los de los otros grupos, dicha similaridad se
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mide atendiendo a alguna funcion distancia (funcién de disimilaridad) o alguna funcion

de similaridad.

Algoritmo K-Means (Mac Queen 1967)

Es uno de los mas simples y conocidos algoritmos de agrupamiento, sigue una forma
facil y simple para dividir una base de datos dada en k grupos (fijados a priori). La idea
principal es definir k centros (uno para cada grupo) y luego tomar cada punto de la base
de datos y situarlo en la clase de su centro mas cercano. El proximo paso es recalcular el
centro de cada grupo y volver a distribuir todos los objetos seglin el centro mas cercano.

El proceso se repite hasta que ya no hay cambio en los grupos de un paso al siguiente.

2. Especificaciones Generales del HYSPLIY

» Capacidades

Hysplit 4 estad disefiado para un amplio espectro de simulaciones relacionadas con el
transporte y la dispersion y posicion de contaminantes. Las aplicaciones pueden variar
desde respuestas atmosféricas a catastrofes, transporte de masas d aire y emisiones de
contaminacion.

Las simulaciones tienen una salida en forma de trayectoria o contornos de
concentracion. Los datos de entrada pueden ser ajustados por el usuario o provenir de

reanalisis.

» Organizaciéon de desarrollo

NOAA Air Resources Laboratory

1315 East West Hwy, Silver Spring, MD 20910
Tel: 1-301-713-0295

Fax: 1-301-713-0119

> Ciclo de vida.

La version inicial del modelo (1982) usaba solamente datos de radiosondeo y la
dispersion estaba basaba en la hipdtesis de una capa mixta uniforme durante el dia y
una “no mixta” durante la noche. En la version siguiente (1988), una variable mas
importante, con mayor peso especifico, se introdujo con el fin de reproducir la difusion

temporal y espacialmente en los perfiles. En el Hysplit 3 (1992), el uso de los perfiles

195



de radiosondeo se reemplazd por datos meteoroldgicos de una malla derivados de
analisis o productos de reandlisis a partir de rutinas numéricas de modelos de prediccion
del clima. La version actual (Hysplit 4) utiliza algoritmos mejorados para asegurar la
estabilidad y la capa de mezcla y es capaz de introducir gran cantidad de datos de

entrada.

> Descripcion del Modelo

El método de célculo del modelo es hibrido, basado en aproximaciones eulerianas y
lagrangianas. La adveccion y la difusion se realizan bajo aproximaciones lagrangianas,
mientras las concentraciones se calculan a partir de una malla fija. El transporte y la
dispersion estan calculados asumiendo que la reproduccion de puffs o estructuras son
distribuciones gaussianas o distribuciones horizontales de tope plano horizontal a partir
de un numero de particulas fijas. Una liberacion de aire simple se expandird hasta que
su tamafio excede su malla meteorologica y luego se dividira en varias estructuras.

El Hysplit 4 combina métodos de particulas y puffs, asumiendo que el transporte se
realiza horizontalmente en forma de estructuras y verticalmente en forma de dispersion
de particulas. El célculo puede ser inicializado a partir de una particula simple. En este
caso, la alta resolucion de los pardmetros de dispersion vertical se combina con la
ventaja de tener un nimero creciente de estructuras que permiten cubrir espacialmente
la zona de interés. Las concentraciones de aire se calculan en una malla especifica de
puntos o estructuras o bien como el promedio de la concentraciéon en cada celda de la
malla. Una malla de concentracion se define como la interseccion de puntos de latitud —

longitud.

> Limitaciones

La primera limitacidon consiste en que el intervalo de integracion no puede ser menor a 1
minuto, por lo que la resolucion espacial y los calculos para los campos cercanos estan
limitados a dominios de alrededor de 5 km. La meteorologia de entrada no estd
directamente acoplada con la malla de concentracion, por lo que los calculos quimicos
en la grilla (euleriana) son sensibles a los parametros de entrada meteorologicos y

dificiles de codificar.
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> Referencias del Modelo

Draxler, R.R. and G.D. Hess, 1998: An overview of the Hysplit 4 modeling system for
trajectories, dispersion, and deposition, Australian Meteorological Magazine, in press.
Draxler, R.R. and G.D. Hess, 1997: Description of the Hysplit 4 Modeling System,
NOAA, Technical Memorandum ERL ARL-224, December, 24 p.
Draxler, R.R., 1996: Trajectory optimization for balloon flight planning, Weather and
Forecasting, 11: 111-114.
Draxler, R.R., 1998: Hysplit 4 User’s Guide, NOAA Air Resources Laboratory,
Internal unpublished document.

http://www.arl.noaa.gov/hysplit.html

> Especificaciones generales y caracteristicas del HYSPLIT

Datos de entrada / Pardmetros

Requerimientos:

Campos en forma de malla o variables meteoroldgicas a intervalos regulares de tiempo.
El intervalo debe ser constante para cada malla definida. Los campos de datos
meteoroldgicos deben ser de acceso directo, longitud fija y por variable y nivel.

Los campos de datos meteorologicos deben ser provistos en una de las cuatro diferentes
coordenadas verticales: presion-sigma, presion-absoluta, tierra-sigma, o un hibrido
absoluta-presion-sigma. Como minimo, el modelo requiere componentes horizontales
del viento, temperatura, altura o presion, y la presion superficial. Si se pretenden

calculos de deposiciones, los campos de lluvia también son necesarios.

> Salida

Existen dos tipos de salida basicas: trayectorias y concentracion de aire. La salida de las
trayectorias es en forma de archivos ASCII . El procesado posterior permite el grafico
de las mismas en Windows 95/NT, o UNIS o. La concentracion de aire o la deposicion
tienen salidas en archivos binarios. Utilizando el mismo procesado posterior que en las

trayectorias es posible graficarlos en forma de contornos.
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> Applicaciones

En general, los modelos lagrangianos son ttiles para célcular rdpidamente la dispersion
de contaminantes, trayectorias de aire y modelado de eventos climatoldgicos. Los
resultados del modelo han sido evaluados cualitativamente para diferentes aplicaciones
con datos reales de observacion como trayectorias derivadas de, medicion de gases
traza, deposicion radiativa, y concentraciones de 0ZOono (Ver

http://www.arl.noaa.gov/ss/transport).

Plataformas de utilizacion: Windows 95/NT y Unix

> Hardware-Software

Requerimientos

Sistema de operacion: UNIX, Windows 95/NT

Plataforma: testeado en IBM, SGI, DEC, SUN, y CRAY

Requerimientos de disco: menos de 9 MB

Tiempo de ejecucion: de 1 a 3 minutos por simulacion diaria.

Lenguaje de Programaciéon: FORTRAN-90.

Informacion de periféricos: Memoria minima requerida: 2MB promedio: 16 MB.

Se requiere tcl/tk con un compliador de lenguaje C-NCAR.

> Control

Parameteros
Diagnosticos: Cada simulacion devuelve un mensage de diagnostico que puede ser

utilizado como parametro de control de la calidad de los datos de salida.
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Glosario

Adveccion Transporte de las propiedades de una masa de aire producido por el campo
de velocidades de la atmodsfera. Por lo general este término es referido al transporte

horizontal en superficie de propiedades como temperatura, presion y humedad.

Baroclinico : la masa de aire se denomina baroclinica cuando no existe relacion entre la
densidad o temperatura y la presion, las superficies isotérmicas se encuentran inclinadas
y las isobdricas estan practicamente horizontales. En consecuencia se cortan formando
angulos entre si. En contrapartida, cuando en todo punto del espacio, la densidad y por
consiguiente la temperatura, estd en funcion de la presion se dice que el aire es
barotrdpico.

» Inestabilidad baroclinica es un mecanismo meteoroldgico que proporciona
energia a las perturbaciones sinopticas de la atmosfera terrestre. Se trata del
mecanismo principal en las latitudes medias terrestres. La fuente de esta energia
es el flujo principal. Para las condiciones normales de estabilidad estatica, la
longitud de onda de maxima inestabilidad baroclinica es de unos 4.000 km y el
viento térmico necesario es de unos 4 m/s. Dado que estos nimeros estan dentro
de lo habitual en los sistemas sinopticos medios se concluye que la inestabilidad
baroclinica es el mecanismo principal que proporciona energia a estas

perturbaciones.

CFC: El clorofluorocarburo, clorofluorocarbono o clorofluorocarbonados
(denominados también CFC) es cada uno de los derivados de los hidrocarburos
saturados obtenidos mediante la sustitucion de atomos de hidrogeno por atomos de fltior
y/o cloro principalmente.

Debido a su alta estabilidad fisico-quimica y su nula toxicidad han sido muy usados
como liquidos refrigerantes, agentes extintores y propelentes para aerosoles. Fueron
introducidos a principios de la década de los afios 1930 por ingenieros de General
Motors, para sustituir a materiales peligrosos como el didxido de azufre y el amoniaco.
La fabricacion y empleo de CFC fueron prohibidos por el protocolo de Montreal,

debido a que los CFC destruyen la capa de ozono. Sin embargo, pese a ello, la reciente
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produccion de CFC repercutird efectos negativos sobre el medio ambiente por las
proximas décadas.

El mecanismo a través del cual atacan la capa de ozono es una reaccion fotoquimica: al
incidir la luz sobre la molécula de CFC, se libera un atomo de cloro con un electron
libre, denominado radical Cloro, muy reactivo y con gran afinidad por el ozono,
rompiendo la molécula de éste ultimo. La reaccion es catalitica, se estima que un so6lo
atomo de cloro destruye hasta 30.000 moléculas de ozono. EI CFC permanece durante

unos dos afos en las capas altas de la atmosfera donde se encuentra el ozono.

Chemical aging

La conversion permanente de una especie quimica en otra por procesos asociados a la
quimica de la absorcion de radiacion UV y visible u oxidacion. Se podria incluir dentro
del término, en forma razonable, el decaimiento radioactivo. El aire que penetra en la
estratosfera a través de la tropopausa, principalmente tropical, tiende a permanecer en
ella un tiempo considerable. Dado que todo el aire en la estratosfera alta debi6 haber
llegado atravesando la tropopaua, se podria definir la edad (“age”) del aire

estratosférico, en una dada region desde el tiempo en que penetrd por primera vez.

Ciclogénesis: Proceso que crea un nuevo sistema de baja presion o ciclon, o que

intensifica uno ya existente.

> Ciclon: Area de presion de circulacién cerrada con vientos rotativos y
convergentes cuyo centro tiene presion relativa minima. La circulacion gira en
sentido contrario a las agujas del reloj en el HN y viceversa en el HS. Se lo
conoce también como sistema de baja presion. También es el término usado para

referirse a un ciclon tropical en el Océano Indico.

Aire ligero que asclende
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Conveccion: Movimiento ascendente del aire provocado principalmente por el efecto
de calentamiento que ocasiona la radiacion solar en la superficie terrestre. Este
fenomeno origina la formacion de nubes de tipo cimulos, los cuales se pueden convertir

en nubes de tormenta si la conveccion es muy fuerte.

Escala sinoptica Dimension de los sistemas migratorios de alta y baja presion en la

troposfera cubriendo una area horizontal de 1000 a 2500 km.

Escala global Es aquella escala que abarca gran parte del planeta. Los modelos globales
toman en cuenta extensiones tales como mares, océanos y continentes. La resolucion

que emplean los modelos globales es muy baja.

Frente Zona de interaccién entre dos masas de aire con caracteristicas diferentes de

temperatura y/o humedad.

Frente Caliente (o Calido) Se produce cuando una masa de aire caliente avanza hacia
latitudes mayores y su borde delantero asciende sobre el aire mas frio. Si hay humedad
suficiente se observan todos los géneros de nubes estratiformes las cudles podrian

provocar precipitaciones de tipo continuo.

Frente Estacionario Es aquél frente que no presenta ningun desplazamiento.

Frente Frio Se produce cuando una masa de aire frio avanza hacia latitudes menores y
su borde delantero se introduce como una cuia entre el suelo y el aire caliente. Al paso
de este sistema, se pueden observar nubes de desarrollo vertical las cuales podrian
provocar chubascos o nevadas si la temperatura es muy baja. Durante su desplazamiento
la masa de aire que viene desplazando el aire mas calido provoca descensos rapidos en

las temperaturas de la region por donde pasa.

Frontogénesis: formacion o desarrollo de unfrente

Jets o Corrientes de chorro Las "Corriente de Chorro", es una corriente rapida de
vientos del oeste en altura; da la vuelta al planeta en ambos hemisferios. Tiene una
velocidad minima de 120 Km/h, posee una forma tubular, achatada y es casi horizontal,
se presenta en la atmosfera superior, con una longitud de varios miles de kiloémetros,

algunos cientos de anchura y un espesor del orden de tres km.
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Ondas de Rossby, denominadas asi por Carl-Gustaf Rossby, son oscilaciones que se
producen en los fluidos geofisicos (océano y atmoésfera) y que tienen su origen en el
principio de conservacion de la vorticidad potencial. La propagacion de la fase de las
ondas de Rossby es siempre hacia el oeste aun cuando la energia (velocidad de grupo)
puede ser hacia el este (ondas cortas) o el oeste (ondas largas). Las ondas de Rossby se
conocen también en geofisica como ondas planetarias.

El sistema fisico mas simple que muestra oscilaciones del tipo de Rossby consiste en
considerar una atmosfera no divergente, sin friccién y en bajo la aproximacion del plano
beta (f= f, + By). Dado que el flujo es no divergente, se puede escribir una ecuacion para

la perturbacién de la funcion corriente (),
r

D, , o0
ﬁvh ‘I—_jﬁ—l]

Cuando se sustituye en la ecuacion con perturbaciones de la forma

2~ Ei{.f.:.r+|!y—wi')

la relacion de dispersion de las onda se escribe como,

N
Tk k24 1I°

donde queda de manifiesto la propagacion de la fase hacia el oeste respecto del flujo

medio .

Mesoescala En meteorologia, un fendmeno de mesoescala es aquél que tiene una
duracion entre 1 y 12 horas o una extension horizontal entre 1 y 100 Km. o una altura
entre 1 y 10 Km. Ejemplo de estos fendmenos son las tormentas convectivas, tornados,

brisa de mar, etc.
Vorticidad

El andlisis de las circulaciones en un mapa de presion, ciclonicos y anticiclonicos
resultan de suma importancia. La componente vertical del vector vorticidad, asociado a
ese fluido, puede representar de forma plana en un mapa los llamados “mapas de
vorticidad a un nivel dado”. Con este concepto de vorticidad, una depresion en

superficie, una baja o vaguada en 500 hPa, donde las particulas del aire a esos niveles
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describen circulaciones ciclonicas seran zonas donde existan méaximos de vorticidad
ciclonica (valores positivos). Lo contrario ocurre con las altas y anticiclones: son zonas

ricas en vorticidad anticiclonica (valores negativos).

Por ende, una vaguada en altura seria, con esta definicion, una zona rica en vorticidad
ciclonica o vorticidad positiva. Una dorsal lo seria en vorticidad anticiclonica o

negativa.

{Contornos
de geopotencial

Vaguada

Contornos de

vorticidad

Maximo de vorticidad
ciclonica

La vorticidad es una medida vectorial de la rotacion local en un fluido. La prediccion y
analisis del tiempo atmosférico, se refiere a la componente vertical de la rotacion. Esta
medida es util en los sistemas de tiempo sindptico y de mesoescala. Por convenio en el
HN, valores positivos van asociados a rotacion ciclonica, girando en sentido opuesto a
las agujas del reloj. Las rotaciones pueden tomar valores positivos (vorticidad ciclonica)
o negativos (vorticidad anticiclonica). Esa vorticidad es relativa a las rotaciones propias

del fluido.
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Vientos a un nivel dado y zonas de vorticidad ciclonica positiva, sombreada, segun la intensidad de vorticidad.
Las vaguadas presentan maximos relativos de vorticidad ciclonica positiva, tanto mas cuanto mas intenso sea el
viento. Figura adaptada de C. Doswell III.
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