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Resuspensión eólica de depósitos volcánicos de caída:
parametrización, modelización y pronóstico operacional

Resumen

En este trabajo se aborda el estudio del fenómeno de la resuspensión eólica de depósitos
volcánicos de caída mediante el modelado numérico del transporte atmosférico de aeroso-
les. Para tal fin se incorporan parametrizaciones del flujo de emisión de cenizas volcánicas
y difusión en la capa límite atmosférica en un sistema de modelado numérico para ser
utilizado en el diagnóstico y pronóstico de concentración de partículas durante episodios
de removilización de cenizas volcánicas. Como consecuencia, se desarrolló una nueva ver-
sión del modelo euleriano de transporte y depósito de tefra FALL3D. A fin de probar
y obtener una configuración óptima del sistema de modelado WRF-ARW/FALL3D, se
llevaron a cabo simulaciones numéricas tomando como casos de estudio la removilización
de depósitos piroclásticos en el norte de la Patagonia, generados recientemente a con-
secuencia de la erupción del Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle en 2011, y la
removilización de antiguos depósitos piroclásticos en el Bolsón de Fiambalá (Catamarca),
generados principalmente a partir de la erupción del Complejo Volcánico Cerro Blanco
hace más de 4,000 años.
Esta investigación surge en el contexto de las necesidades de desarrollar y aumentar la
capacidad de predicción de episodios de removilización eólica de cenizas volcánicas en la
región volcánica de Los Andes, mediante la creación de un producto de pronóstico opera-
cional a ser utilizado en el Servicio Meteorológico Nacional (SMN) para brindar soporte
al VAAC (Volcanic Ash Advisory Center) de Buenos Aires y a organismos vinculados
con la calidad del aire y la seguridad aeronáutica, entre otros.

Palabras claves— Resuspensión de ceniza volcánica, Modelo de dispersión atmosférica,
Erosión eólica, FALL3D, WRF-ARW





Resuspension of volcanic fallout deposits: parametrization,
modelling and operational forecast

Abstract

In this work, we study the wind resuspension of volcanic fallout deposits using a three-
dimensional model of atmospheric transport. Parameterizations of the emission rate of
windblown ash and the atmospheric diffusion in the planetary boundary layer are im-
plemented in a numerical modeling system to be used as a forecast tool of particle
concentration levels during episodes of wind-remobilized volcanic ash. As a consequence,
a new version of the FALL3D model for the transport and deposition of volcanic tephra
was developed. The WRF-ARW/FALL3D modelling system was tested using two real
cases: the wind-remobilized ash from volcanic fallout deposits on northern Patagonia
created by the June 2011 Puyehue-Cordón Caulle eruption, and the wind remobilization
of ancient pyroclastic deposits (circa 4.5 Ka Cerro Blanco eruption) from the Fiambalá
Basin in northwestern Argentina.
This work is framed in the context of efforts for the development of operational forecas-
ting capabilities to predict the occurrence of volcanic ash mobilization in the Andean
volcanic region. The final product is intended to provide support to Volcanic Ash Advi-
sory Centres (VAAC) and air quality agencies.

Keywords— Resuspension of volcanic ash, Atmospheric dispersion modeling, Wind
erosion, FALL3D, WRF-ARW
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Capítulo 1

Introducción

Las erupciones volcánicas conllevan diversos factores de peligro que pueden tener un impacto
negativo en la sociedad. Los peligros proximales son potencialmente los más destructivos e incluyen
flujos piroclásticos, corrientes de lava, lahares o proyectiles balísticos. Entre los peligros volcánicos
de mayor alcance, se encuentran los asociados a la dispersión y caída de ceniza volcánica. La ceniza
volcánica es una mezcla heterogénea de fragmentos menores a 2mm que puede ser expulsada en
grandes cantidades durante erupciones volcánicas explosivas. Bajo condiciones meteorológicas favo-
rables, las partículas más finas de ceniza volcánica pueden ser transportadas por el viento decenas a
miles de kilómetros, constituyendo un riesgo incluso para comunidades alejadas del centro eruptivo.
Numerosos trabajos han destacado el impacto que la ceniza volcánica puede tener sobre la salud
humana, los animales, la agricultura o la infraestructura, a menudo provocando la interrupción de
servicios básicos (suministro de agua y electricidad) con el subsecuente impacto social y económico
(v.g., Wilson et al., 2012; Baxter and Horwell, 2015). Asimismo, la ceniza volcánica puede crear
diversos peligros para la aviación debido a la reducción de la visibilidad, la abrasión de la superficie
de los aviones o la acumulación de cenizas en pistas de aterrizaje, a menudo forzando la cancelación
de vuelos y alterando las operaciones en aeropuertos (Guffanti et al., 2009). Además, si las partículas
alcanzan su punto de fusión al ingresar en el motor de las aeronaves, pueden adherirse a los diversos
componentes internos (v.g., álabes de la turbina) ocasionando fallas mecánicas, daños en los motores
o la obstrucción del sistema de ventilación (Song et al., 2014).

En años recientes, hemos sido testigos de erupciones volcánicas explosivas que han inyectado no-
tables cantidades de material volcánico en la atmósfera. Específicamente, las erupciones volcánicas
del Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle (CC) en 2011 (Collini et al., 2013; Elissondo et al.,
2016) y del volcán Calbuco en 2015 (Romero et al., 2015; Reckziegel et al., 2016a) han cubierto
una extensa área del norte de la Patagonia argentina con materiales volcánicos. Bajo las condicio-
nes ambientales que imperan en la Patagonia, los recientes depósitos volcánicos de caída, aún no
consolidados, pueden ser fácilmente movilizados debido a la erosión del viento. La fracción fina del
material re-inyectado en la atmósfera como resultado de este proceso, puede permanecer en suspen-
sión por tiempos considerables y constituye un peligro colateral derivado de la actividad volcánica
primaria. Si el fenómeno de la resuspensión de ceniza volcánica se manifiesta de forma recurrente, el
impacto inicial de la erupción volcánica puede prolongarse durante varios meses, ocasionando efectos
a largo plazo sobre la salud humana, la calidad del aire, los animales, la agricultura, el turismo, la
infraestructura y la aviación. Los posibles efectos en la salud de una prolongada exposición a las ce-
nizas volcánicas han sido remarcados por algunos estudios (v.g., Horwell and Baxter, 2006). Algunos
de los problemas reportados debido a la removilización prolongada de cenizas volcánicas incluyen
patologías respiratorias, problemas gastrointestinales, irritación ocular, afecciones en la piel e intoxi-
cación de animales (Wilson et al., 2011, 2013; Flueck, 2016). Sin embargo, los efectos precisos de la
resuspensión continua de cenizas volcánicas en la salud son difíciles de evaluar y los pocos estudios
publicados al respecto no son conclusivos (v.g., Carlsen et al., 2015).

En la mayoría de los casos, la resuspensión natural de ceniza volcánica es resultado de la erosión
eólica de los depósitos volcánicos y depende, por tanto, de las condiciones meteorológicas (v.g.,
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viento, precipitación), el estado del suelo (v.g., humedad del suelo, vegetación), la topografía y
las características del depósito (v.g., tamaño y densidad de las partículas, grado de compactación,
consolidación). No obstante, existen muy pocos trabajos centrados en la erosión eólica de depósitos
volcánicos y la subsecuente re-inyección de ceniza volcánica en la atmósfera. Por ejemplo, los estudios
de removilización de los depósitos generados por la erupción del Monte Santa Helena (EE. UU.) en
1980, han demostrado que aun para vientos modestos puede observarse erosión en depósitos recientes
(Hobbs et al., 1983). Las experiencias con túneles de viento realizadas por Fowler and Lopushinsky
(1986), mostraron que la consolidación de los depósitos de caída de esta erupción, como resultado
de ciclos sucesivos de secado y absorción de agua, dio lugar a un notorio aumento en los umbrales
de erosión eólica (i.e., el mínimo viento requerido para movilizar las partículas).

El transporte de largo alcance se produce generalmente debido a la resuspensión de la fracción
más fina de los depósitos de tefra, i.e., la fracción de ceniza volcánica. Al ser levantadas por el
viento, las partículas del orden del micrón pueden permanecer en la atmósfera como aerosoles por
tiempos del orden de días o incluso más. En condiciones de vientos intensos, estos aerosoles pueden
ser transportados cientos de kilómetros y afectar también regiones alejadas del depósito primario.
El evento de removilización de los depósitos del CC ocurrido el 14-18 de octubre de 2011, constituye
un ejemplo notable de transporte de largo alcance que ha sido estudiado extensivamente a través
de observaciones y simulaciones numéricas (Folch et al., 2014; Ulke et al., 2016). La nube de ceniza
volcánica resuspendida atravesó las provincias argentinas de Río Negro, Neuquén, La Pampa, Buenos
Aires, Entre Ríos, Santa Fe, Córdoba, San Luis, Mendoza y La Rioja. La reducción de la visibilidad
fue evidente en la Patagonia (hasta 100m) y en las principales ciudades del centro de Argentina
y parte de Uruguay. En Buenos Aires, el oscurecimiento del cielo fue perceptible a simple vista y
los niveles de concentración en superficie de PM10 alcanzaron valores máximos de 880�gm�3 y
252�gm�3 para periodos de exposición de 1h y 24h, respectivamente, superando ampliamente los
máximos aceptados para material particulado PM10 (partículas de diámetro aerodinámico menor
que 10�m). Como consecuencia de este evento, cientos de vuelos fueron cancelados entre el 16 y
18 de octubre y se vieron afectadas las actividades en los principales aeropuertos de Buenos Aires,
Montevideo, Rosario, Córdoba y Mendoza.

Mientras que el rango de posibles peligros asociados al transporte y caída de tefra (i.e., el ma-
terial fragmentario expulsado por un volcán) durante erupciones volcánicas ha sido extensivamente
estudiado y está bien documentado (v.g., Blong, 1984), existen pocos reportes sobre los efectos a
largo plazo causados por la resuspensión de ceniza volcánica. En la Patagonia, un antecedente no-
table de este fenómeno se remonta a la erupción del volcán Hudson (Chile, 1991), cuyos depósitos
afectaron más de 100; 000 km2 de la Patagonia y fueron re-trabajados por el viento durante años. En
el trabajo de campo realizado 16 años después de la erupción por Wilson et al. (2011), se examinaron
las consecuencias sociales, económicas y ambientales a largo plazo que tuvo la resuspensión de ceniza
y se empleó la expresión ash storm (acuñada por Bitschene, 1995) para referirse a los eventos de
intensa removilización de los depósitos volcánicos del Hudson. Las zonas más afectadas fueron las
regiones semi-áridas, donde la escasa vegetación y las bajas precipitaciones aumentaron el potencial
erosivo del suelo y retrasaron el proceso de consolidación de los depósitos, y en las cuales predomi-
nan los vientos intensos. Wilson et al. (2011) destacan diversos impactos que la removilización tuvo
sobre la vida cotidiana de las personas, la salud humana, la agricultura, la ganadería, la aviación
y el transporte terrestre, cuyas consecuencias fueron seriamente exacerbadas por la prolongada du-
ración del fenómeno. La contaminación atmosférica fue uno de los mayores impacto que sufrieron
las comunidades rurales y urbanas (Global Volcanism Program, 1991a). La aviación también se vio
afectada con cancelaciones de vuelos debido a la baja visibilidad y a la acumulación de ceniza en
las pistas (Global Volcanism Program, 1991b). El efecto abrasivo del material resuspendido ocasio-
nó daños en motores y dispositivos mecánicos, mientras que la escasa visibilidad afectó también el
transporte terrestre y provocó numerosos accidentes (Global Volcanism Program, 1991a). Además,
acorde a Wilson et al. (2011), la removilización continua de los depósitos volcánicos contribuyó a la
emigración ocurrida en la Patagonia argentina durante la década de 1990.

Similares consecuencias pueden enumerarse para la situación acaecida en el norte de la Patagonia
tras la erupción del Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle en 2011 (Craig et al., 2016a).
La removilización eólica de los depósitos volcánicos afectó durante varios meses a algunas de las
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localidades más turísticas, tales como Bariloche o Villa La Angostura, alterando la vida cotidiana de
las personas en diversos modos y dando lugar a cuantiosas pérdidas económicas (Wilson et al., 2013;
Elissondo et al., 2016). No obstante, la región templada alrededor del Parque Nacional Nahuel Huapi
mostró una mayor resiliencia y sufrió un impacto relativamente menor que las regiones más áridas de
la estepa patagónica, a pesar de que éstas recibieron una menor cantidad de caída de cenizas (Craig
et al., 2016a). Sobres las regiones más secas, especialmente en las localidades de la denominada Línea
Sur de Río Negro, la recurrencia de los eventos de resuspensión se prolongó durante los años siguientes
a la erupción (Forte et al., 2017). Las mediciones de erosión eólicas realizadas por Panebianco et al.
(2017) determinaron tasas de emisión que fueron 125 veces superiores a las observadas antes de la
erupción volcánica, con flujos de hasta 6;3 kgm�1día�1 (medidos hasta una altura de 1;5m). En
su trabajo, los autores destacan la influencia de la topografía, la vegetación, el espesor del depósito
y la exposición al viento de cada sitio de medición. Mientras que Panebianco et al. (2017) asignó
una duración de siete meses a este fenómeno, Forte et al. (2017) indicó que en algunas localidades
comenzaron a observarse signos de recuperación recién cinco años después de la erupción del CC.

Pocos días después de la erupción del volcán Calbuco en 2015 (Romero et al., 2015), el material
recientemente depósitado en el norte de la Patagonia pudo ser fácilmente levantado por el viento,
ocasionando nuevamente cancelaciones de vuelos en los aeropuertos de Buenos Aires (Reckziegel
et al., 2016a). La removilización de los depósitos del CC (Folch et al., 2014) y del Calbuco (Reckziegel
et al., 2016a) fueron simulados numéricamente utilizando el modelo de dispersión y transporte de
cenizas volcánicas FALL3D (Costa et al., 2006; Folch et al., 2009). Los resultados obtenidos en
estos trabajos brindaron suficiente evidencia de que por medio del modelado numérico es posible
representar de forma realista esta clase de fenómeno.

Actualmente, existen otras regiones alrededor del mundo con fuentes activas de ceniza volcánica
resuspendida. En Islandia, los depósitos recientes de las erupciones de Eyjafjallajökull (2010) y del
volcán Grimsvötn (2011) fueron removilizados numerosas veces por el viento (v.g., Liu et al., 2014;
Beckett et al., 2017). Las tormentas de polvo y cenizas volcánicas fueron frecuentes durante los
años siguientes a las erupciones volcánicas, prolongando el impacto inicial sobre la calidad del aire
y los ecosistemas. El material en el aire fue usualmente transportado hacia el sur y depositado en el
Atlántico Norte, aportando significativas cantidades de hierro a una zona con conocida deficiencia de
hierro y contribuyendo a la fertilización oceánica (Arnalds et al., 2014; Kylling et al., 2015). Thors-
teinsson et al. (2012) reportaron las primeras mediciones sistemáticas de concentración de material
particulado en suspensión tras el evento eruptivo de Eyjafjallajökull y observaron valores de PM10

de hasta 8000�gm�3 (10 min) en episodios de resuspensión de cenizas. Las mediciones de erosión
eólica de los depósitos volcánicos efectuadas por Arnalds et al. (2013) durante el verano siguiente a
la erupción de Eyjafjallajökull, indican la existencia de eventos de erosión que se encuentran entre
los más extremos registrados en la Tierra. Leadbetter et al. (2012) realizaron el primer intento de
modelar la resuspensión y el transporte de cenizas en Islandia. Para tal fin, los autores utilizaron el
modelo Lagrangeano de dispersión de partículas del Met Office (Reino Unido) denominado NAME
(the Numerical Atmospheric-dispersion Modeling Environment, Jones et al., 2007), y mostraron que
es posible producir pronósticos de eventos de resuspensión (ver también Liu et al., 2014). Actual-
mente, el VAAC (Volcanic Ash Advisory Center) de Londres provee pronósticos diarios de ceniza
resuspendida a la oficina meteorológica de Islandia (Icelandic Met Office).

El fenómeno de la resuspensión de cenizas volcánicas no se limita únicamente a la erosión de
depósitos generados durante erupciones recientes. La resuspensión de la ceniza depositada tras la
erupción del volcán Novarupta en 1912, se ha observado durante décadas en la zona del Parque
nacional y Reserva Katmai, situado en la península de Alaska. Esta erupción produjo alrededor de
20 km3 de depósitos de caída y se ha considerado como la erupción volcánica más grande del sigo XX
(Hildreth, 1983). El Observatorio Vulcanológico de Alaska (Alaska Volcano Observatory) también
ha reportado numerosos eventos de removilización en Katmai, especialmente durante la primavera
y el otoño boreales (Forte et al., 2017). Hadley et al. (2004) reportó un intenso evento el 20–21 de
septiembre de 2003 que produjo una nube de cenizas extendiéndose más de 230 km sobre el golfo
de Alaska. Los autores destacan el impacto en la aviación y enumeran una serie de factores que
dieron lugar a la resuspensión: (i) una atmósfera y un suelo muy secos, (ii) fuertes vientos, (iii)
terreno complejo, (iv) un gradiente superadiabático en capas bajas de la atmósfera y (v) una fuerte
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inversión por subsidencia que contribuyeron a acelerar las corrientes de aire descendentes a sotavento
de la barrera montañosa de esta región.

Otro ejemplo de removilización eólica asociada con antiguos depósitos piroclásticos puede encon-
trarse en el noroeste argentino, sobre el extremo sur del altiplano Andino en el Bolsón de Fiambalá
(Catamarca). Las dunas del Bolsón de Fiambalá son principalmente producto de materiales piro-
clásticos retrabajados por el viento y generados a partir de la erupción volcánica del Cerro Blanco,
uno de los eventos volcánicos holocenos de mayor magnitud en los Andes Centrales, ocurrida hace
alrededor de 4500 años (Fernandez Turiel et al., 2015; Báez et al., 2015). En junio de 2015, el material
movilizado por el viento desde el Bolsón de Fiambalá pudo ser detectado mediante imágenes sateli-
tales tomadas por el sensor SEVIRI. La presencia de vientos de tipo Zonda fue sugerida tanto por
las observaciones como por las simulaciones numéricas realizadas por Mingari et al. (2017a), quienes
estudiaron la emisión e inyección de aerosoles en la atmósfera durante este evento y destacaron la
influencia de la orografía de la región sobre estos procesos.

1.1. Motivación y Objetivos
Existen varios modelos numéricos de transporte y dispersión de cenizas volcánicas o VATDM

(Volcanic Ash Transport and Dispersion Model) que se procesan operativamente con el fin de brin-
dar soporte a los centros VAACs (Volcanic Ash Advisory Centers) durante erupciones volcánicas
(Bonadonna et al., 2012; Folch, 2012). Los VAACs se encuentran distribuidos en nueve centros alre-
dedor del mundo que tienen como objetivo monitorear y reportar la presencia de cenizas volcánicas
en la atmósfera dentro de una región de responsabilidad asignada para cada VAAC. En particular, el
VAAC de Buenos Aires funciona como parte del Servicio Meteorológico Nacional (Argentina) y, tal
como se muestra en la Fig. 1.1, su área de responsabilidad comprende el extremo sur de Sudamérica,
desde 10�S. Los VAACs emplean información de distintas fuentes (v.g., observaciones satelitales o
reportes de aviación) para detectar la presencia de cenizas volcánicas y elaboran pronósticos, usual-
mente con ayuda de un VATDM, de la trayectoria de la nube de cenizas en diferentes niveles de
vuelo de relevancia para la seguridad aeronáutica.

En contraposición, el modelado de la resuspensión de cenizas volcánicas ha recibido poca atención,
aun cuando ha sido considerado como una línea de investigación prioritaria (Folch et al., 2014)
y la recurrencia de este fenómeno puede ocasionar un significativo impacto a largo plazo (v.g.,
Wilson et al., 2011). Actualmente, sólo el VAAC de Londres produce pronósticos diarios de ceniza
resuspendida para Islandia empleando un modelo numérico (Leadbetter et al., 2012).

El modelado de esta clase de fenómeno requiere simular los principales procesos físicos invo-
lucrados en el ciclo de la removilización de ceniza volcánica, incluyendo la emisión, el transporte
atmosférico y el depósito de las partículas. Específicamente, la emisión de ceniza por acción del
viento es un complejo proceso estocástico que depende no sólo de la transferencia de momento de la
atmósfera a las partículas del suelo, sino del impacto de otras partículas en movimiento. En conse-
cuencia, en el modelado de la erosión eólica de los depósitos volcánicos, es necesario considerar el rol
del movimiento turbulento del aire, el efecto de las partículas movilizadas y las fuerzas de cohesión
entre partículas. Dado que no existen esquemas de emisión desarrollados específicamente para la
erosión eólica de depósitos volcánicos, el modelado de la resuspensión de cenizas resulta un desafío
actualmente.

En contraposición, existen varios esquemas de emisión de polvo mineral1 en la literatura (v.g.,
Shao, 2008; Knippertz and Stuut, 2014) desarrollados en base a estudios teóricos y experimentos de
campo o de laboratorio. Estos esquemas se han utilizado en modelos de transporte atmosférico para
estimar la producción de polvo mineral debido a la erosión eólica en regiones áridas y semi-áridas
del mundo, v.g., desiertos del Sahara o de Gobi (Uno et al., 2006). La resuspensión de cenizas fue
modelada por Leadbetter et al. (2012) utilizando un sencillo esquema de emisión de polvo mineral
y asumiendo que la emisión ocurre cuando la velocidad de fricción local (ver Sec. 2.4.1) supera

1A los efectos de este trabajo, entendemos por polvo (ver sección 2.2.2) a aquellas partículas removidas de una
superficie que son transportadas como aerosoles atmosféricos, independientemente del origen de las partículas. Esta
definición, por tanto, no incluye emisiones directas de erupciones volcánicas (Bullard et al., 2016).
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Figura 1.1: Existen nueve centros VAACs (Volcanic Ash Advisory Centers) distribuidos alrededor
del mundo que tienen la misión de monitorear y reportar la presencia de cenizas volcánicas en la
atmósfera. Cada VAAC tiene asignado una región geográfica de responsabilidad. El extremo sur de
Sudamérica, desde 10�S, está a cargo del VAAC de Buenos Aires. Imagen tomada del sitio web del
VAAC de Buenos Aires: http://www.smn.gov.ar/vaac/buenosaires/inicio.php.

un determinado umbral y las tasas de precipitación son suficientemente bajas. Las concentraciones
predichas por este modelo numérico resultaron ser consistentes con las mediciones realizadas en
distintos puntos de Islandia, demostrando la factibilidad de realizar pronósticos de removilización de
ceniza volcánica. En trabajos posteriores, hemos demostrado que con la incorporación de diversos
esquemas de emisión de polvo mineral, es posible simular de forma realista la removilización de
ceniza sobre la región volcánica de los Andes (Folch et al., 2014; Reckziegel et al., 2016a; Mingari
et al., 2017a). Para tal fin, se empleó el modelo euleriano FALL3D (Costa et al., 2006; Folch et al.,
2009), un VATDM que permite calcular el campo tridimensional de concentración en función del
tiempo.

El objetivo de esta tesis es generar un sistema operacional de pronóstico numérico de eventos de
resuspensión de ceniza volcánica, destinado a brindar soporte al VAAC de Buenos Aires y al Servi-
cio Meteorológico Nacional (Argentina). El producto final de este trabajo debe ser adecuado para
producir predicciones realistas que permitan evaluar posibles impactos y ayuden a tomar medidas
de prevención y mitigación de riesgos. La representación de los procesos de emisión, transporte y
depósito se llevará a cabo empleando el modelo FALL3D en forma acoplada con el sistema WRF-
ARW para el modelado numérico de la atmósfera (Skamarock et al., 2008). Se incorporarán diversos
esquemas de emisión de polvo mineral, con diferentes grados de complejidad, en una versión del
FALL3D. Estos esquemas deben ser convenientemente ajustados para poder ser aplicados al caso
de la removilización de depósitos volcánicos de caída. Para modelar correctamente los flujos de re-
suspensión, el esquema de emisión debe incorporar información realista sobre numerosos factores
relevantes para la erosión eólica, tales como la vegetación, la humedad del suelo, el viento en superfi-
cie, la orografía, las propiedades físicas de las partículas y el grado de consolidación de los depósitos.
Para evaluar el desempeño del modelo, se llevará a cabo una serie de experimentos numéricos con el
fin de simular casos de estudio recientes relacionados con la removilización tanto de depósitos volcá-
nicos recientes (Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle, 2011) como depósitos antiguos (Bolsón
de Fiambalá, 2015). Las predicciones del modelo serán contrastadas con observaciones recopiladas
de diversas fuentes, incluyendo mediciones de estaciones meteorológicas, reportes de observadores,
imágenes satelitales, mediciones de lidar/ceilómetro y datos de concentración de PM10 obtenidos

http://www.smn.gov.ar/vaac/buenosaires/inicio.php
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por la red de monitoreo continuo de Buenos Aires. Adicionalmente, esta información será concep-
tualmente integrada para trazar una fenomenología de eventos de resuspensión de ceniza volcánica.
Confiamos que los aspectos generales de este análisis contribuyan a evaluar las consecuencias y los
posibles impactos de futuras erupciones volcánicas.

La tesis se estructura de la siguiente manera: en el capítulo 2 se presentan los conceptos básico
que serán utilizados en este trabajo junto con los fundamentos de la teoría de erosión eólica, inclu-
yendo una revisión de los esquemas de emisión de polvo mineral más utilizados en la actualidad.
Una descripción del sistema de modelado numérico WRF-ARW/FALL3D se presenta en el capítulo
3. Como ejemplos de aplicación a casos de estudios reales, se presentan simulaciones numéricas de
episodios de removilización ocurridos en la Patagonia tras la erupción del CC en 2011 (capítulo 4) y
en el Bolsón de Fiambala en 2015 (capítulo 5). En el capítulo 6 se examinan diversas posibilidades,
en término de la capacidad de cómputo actual del SMN, para la implementación operacional del
sistema WRF-ARW/FALL3D, junto con algunas recomendaciones a seguir durante futuros even-
tos de actividad volcánica. En el capítulo 7 se presentan las conclusiones finales y se resumen los
principales resultados de este trabajo. Para concluir, se mencionan algunas de las posibles líneas de
investigación prioritarias para el futuro.

1.2. Publicaciones derivadas de la tesis
Publicaciones con referato en revistas internacionales

Mingari, L.; Collini, E. A.; Folch, A.; Báez, W.; Bustos, E.; Osores, M. S.; Reckziegel, F.;
Alexander, P.; and Viramonte, J. G.: Numerical simulations of windblown dust over complex
terrain: the Fiambalá Basin episode in June 2015, Atmos. Chem. Phys., 17(11):6759–6778,
2017a

Toyos, G.; Mingari, L.; Pujol, G.; and Villarosa, G.: Investigating the nature of an ash cloud
event in Southern Chile using remote sensing: volcanic eruption or resuspension?, Remote Sens.
Lett., 8(2):146–155, doi: 10.1080/2150704X.2016.1239281, 2017

Reckziegel, F.; Bustos, E.; Mingari, L.; Báez, W.; Villarosa, G.; Folch, A.; Collini, E.; Vi-
ramonte, J.; Romero, J.; and Osores, M. S.: Forecasting volcanic ash dispersal and coeval
resuspension during the April–May 2015 Calbuco eruption, J. Volcanol. Geoth. Res., 321:44–
57, 2016a

Folch, A.; Mingari, L.; Osores, M. S.; and Collini, E.: Modeling volcanic ash resuspension –
application to the 14-18 October 2011 outbreak episode in central Patagonia, Argentina, Nat.
Hazards Earth Syst. Sci., 14(1):119–133, doi: 10.5194/nhess-14-119-2014, 2014

Presentaciones en congresos y conferencias:
Mingari, L.; Salles, M. A.; Collini, E.; Rodriguez, D.; and Otero, L.: Detection of mineral
dust aerosol at Comodoro Rivadavia Airport on February 2016, Poster, 2017 NOAA Satellite
Conference “A New Era for NOAA Environmental Satellites”, The City College of New York,
New York, July 17–20, 2017b

Mingari, L.; Collini, E. A.; Folch, A.; Baez, W.; E., B.; Osores, M. S.; Reckziegel, F.; Ale-
xander, P.; Andrioli, M.; and Viramonte, J. G.: Numerical simulations of windblown dust
over complex terrain: The Fiambalá Basin episode in June 2015, Oral presentation, Cities on
Volcanoes 9 (Conference), Puerto Varas, Chile, November 20–25, 2016a

Mingari, L.; Salles, M. A.; Collini, E.; Folch, A.; Rodriguez, D.; Bolzi, K.; Lopardo, M. S.;
and Otero, L.: A dust event in Patagonia: Lidar observations, satellite data and modeling,
Poster, Cities on Volcanoes 9 (Conference), Puerto Varas, Chile, November 20–25, 2016b
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Application to the 15–16 October 2011 outbreak episode in Central Patagonia, Argentina,
Poster, Cities on Volcanoes 7 (Conference), Colima, México, November 19–23, 2012b



8 1.2. PUBLICACIONES DERIVADAS DE LA TESIS



Capítulo 2

Conceptos preliminares

2.1. Materiales volcánicos
Durante una erupción volcánica, el material lávico que entra en contacto con la atmósfera se des-

gasifica y enfría rápidamente consolidando rocas volcánicas. A su vez, estas rocas volcánicas pueden
solidificarse formando piroclastos o coladas de lava. En las coladas de lava, el magma es emitido a
la superficie en forma líquida. El recorrido que sigue una colada de lava depende principalmente,
además de las caracterísitcas de la emisión, de la topografía y de la viscosidad de la lava. A medida
que se aleja del centro eruptivo, la colada se enfría y su velocidad disminuye debido al aumento de
la viscosidad. Por su parte, los piroclastos son porciones de diferentes tamaños de rocas volcánicas
que resultan del proceso de fragmentación del magma en erupciones volcánicas explosivas (Dorado,
2015). Se clasifican en función de su tamaño en: (i) bombas o bloques, que son los clastos más
grandes (> 64mm), (ii) lapilli, que abarca tamaños entre 2 y 64mm, y (iii) ceniza, cuyo tamaño
es inferior a 2mm (Tabla 2.1). Las bombas poseen forma redondeada como consecuencia de que los
fragmentos de magma se encuentran aún no consolidados en la columna eruptiva y son moldeados
durante el transporte aéreo. En cambio, los bloques tienen forma angulosa e irregular, lo cual indica
que estaban constituidos como rocas sólidas durante el transporte aéreo. Por su parte, ceniza y lapilli
constituyen los piroclastos más pequeños que se forman en erupciones explosivas.

A consecuencia de la transferencia de material volcánico fragmentado desde las cámaras magmá-
ticas a la superficie, se producen dos tipos de depósitos en términos del mecanismo de transporte
involucrado, i.e., depósitos de caída (fallout) y depósitos de flujos piroclásticos (Dorado, 2015). Los
sistemas de caída se constituyen a partir del emplazamiento gravitatorio de piroclastos individuales.
Durante una erupción explosiva se emiten a la atmósfera piroclastos de muy diversos tamaños. Los
fragmentos más grandes (bombas volcánicas) siguen trayectorias balísticas y el depósito se restringe
a las zonas proximales del centro eruptivo. Si se genera una columna convectiva lo suficientemente
intensa, los fragmentos más pequeño pueden alcanzar alturas de miles de metros. En este caso, la ce-
niza puede ser transportada cientos de kilómetros por el viento durante el proceso de sedimentación.
En consecuencia, los depósitos de caída de ceniza pueden cubrir grandes extensiones de la superficie
terrestre, del orden de miles de kilómetros cuadrados. En cambio, la formación de depósitos de flujo
implica el transporte de piroclastos por flujos superficiales a gran velocidad y altas temperaturas,
siguiendo la topografía. Esto sucede si la erupción explosiva genera una columna eruptiva con energía
insuficiente para poder desarrollar una columna convectiva.

Los piroclastos en depósitos se denominan genéricamente tefra cuando se encuentran ‘sueltos’
o no consolidados. En contraposición, los depósitos de piroclastos consolidados son referidos como
rocas piroclásticas (Araña Saavedra and Ortiz Ramis, 1984). Para referirse a la solidificación de los
piroclastos más pequeños, i.e., ceniza y lapilli, se emplea el término toba. La clasificación de rocas y
depósitos piroclásticos en términos granulométricos se resume en la Tabla 2.1.

La caída de tefra es el fenómeno más frecuente en las erupciones de carácter explosivo (Romero
et al., 2015) y de esta clase de depósitos nos ocuparemos mayormente en este trabajo. Estos depósitos
pueden ser erosionados por el viento emitiendo granos de ceniza fina o polvo (d < 62;5�m) que,

9
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Tabla 2.1: Clasificación y nomenclatura de depósitos piroclásticos. Adaptado de Do-
rado (2015).

Diámetro Elemento: Depósito sin consolidar: Depósito consolidado:
(mm) Piroclasto Tefra Roca piroclástica

> 64
Bombas Tefra de bombas Brecha/Aglomerado
Bloques o bloques piroclástico

Toba de lapilli
64� 2 Lapilli Tefra de lapilli Lapillita

2� 1=16
Grano de Ceniza gruesa Toba de

ceniza gruesa ceniza gruesa
Grano de Ceniza fina Toba de

< 1=16 ceniza fina (polvo) (polvo) ceniza fina

al ser introducidos en la atmósfera, pueden permanecer suspendidos durante tiempos prolongados.
Además, estos depósitos están constituidos por granos de ceniza gruesa (62;5�m < d < 2mm) que
se caracterizan por un mecanismo dominante de transporte cualitativamente diferente. Como se verá
en las próximas secciones, al ser emitidos de la superficie durante un proceso erosivo, estos granos
sólo alcanzan alturas del orden del centímetro al metro bajo condiciones atmosféricas típicas.

Para futuras referencias, mencionemos que por motivos históricos es común expresar el tamaño
de las partículas utilizando una escala logarítmica en unidades de phi. Los diámetros en milímetros
son convertidos a unidades de � usando la siguiente relación de conversión

D(�) = � log2 [d(mm)] (2.1)

siendo d(mm) el tamaño de grano en milímetros y D(�) el diámetro en unidades de phi.

2.2. Procesos eólicos
Las partículas finas que constituyen el suelo, al ser levantadas por acción directa o indirecta

del viento, pueden ser transportadas distancias alejadas de las fuentes de origen hasta depositarse
nuevamente sobre la superficie. En consecuencia, para generar predicciones realistas los modelos de
transporte deben reproducir correctamente los procesos eólicos elementales, a saber: (i) erosión, (ii)
transporte y (iii) sedimentación y depósito. En esta sección se describen brevemente estos procesos,
mientras que se pospone para la sección 2.4 una discusión detallada sobre los fundamentos físicos
de la teoría de erosión eólica necesarios para modelar la resuspensión de ceniza volcánica.

2.2.1. Sedimentación y depósito
Las fuerzas sobre una partícula cayendo en el seno de un fluido en reposo son principalmente

la gravedad en dirección del movimiento y una fuerza de arrastre o resistencia aerodinámica opo-
niéndose al movimiento. Si la partícula se desplaza a una velocidad v, la fuerza de arrastre se puede
expresar en términos de un coeficiente empírico de arrastre, CD,

Fdrag = 1=2CDAp�av
2

siendo �a es la densidad del fluido y Ap el área proyectada de la partícula normal al flujo. La
velocidad de caída que alcanza la partícula se obtiene igualando la fuerza de arrastre con el peso,
Fweight = ��pgd

3=6. Asumiendo una partícula esférica de diámetro d y densidad �p, obtenemos la
expresión para la velocidad límite de sedimentación:

vset =

s
4g�pd

3CD�a
(2.2)
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Figura 2.1: Velocidad de sedimentación obtenida a partir de la soluciones numéricas de la
expresión implícita (2.2). Se asumen condiciones atmosféricas típicas: �a = 1;23 kgm�3, � =
1;81� 10�5 kgm�1 s�1, y densidad de partícula �p = 2650 kgm�3.

Debido a la dependencia del coeficiente CD(vset) con la velocidad límite, la Ec. (2.2) constituye
una ecuación implícita para vset. La velocidad límite para partículas de forma general, no sólo
esferas, puede ser obtenida a partir de la Ec. (2.2) definiendo convenientemente CD. En la Fig. 2.1 se
muestra la velocidad de sedimentación como función de d para condiciones atmosféricas típicas. Estos
resultados se obtuvieron a partir de la solución numérica de la Ec. (2.2) utilizando la parametrización
de CD dada por Ganser (1993) para partículas esféricas y no esféricas que depende del número de
Reynolds Re = vsetd�a=�a, siendo �a la viscosidad dinámica del aire, según la expresión:

CD =
24

ReK1

�
1 + 0;1118(ReK1K2)0;6567

�
+

0;4305K2

1 +
3305

ReK1K2

(2.3)

donde K1 y K2 son factores de forma dependientes de la esfericidad �, i.e., la razón entre las áreas
de las superficies de una esfera de volumen equivalente y el de la partícula.

Las partículas de origen mineral (v.g., ceniza volcánica) poseen formas irregulares, a diferencia de
los aerosoles de origen antropogénicos que se asemejan a partículas esféricas (Shimizu et al., 2016).
En la Fig. 2.1 se muestra que la velocidad de sedimentación disminuye para partículas no-esféricas
(� < 1), lo cual indica que estas partículas tienden a permanecer más tiempo suspendidas en la
atmósfera. Podemos realizar un simple análisis dimensional para estimar el tiempo que los aerosoles
permanecen en la atmósfera. Para esto consideremos partículas relevantes para la salud humada
(d < 10�m) que se encuentran suspendidas dentro de la capa límite atmosféricas a una altura de
z � 2 km. Las partículas de d = 10�m con vset � 1 cm=s pueden permanecer en la atmósfera por
tiempos del orden de t � 55h, mientras que las partículas submicrométricas con vset < 10�2 cm=s
pueden permanecer por varios días en suspensión. No obstante, el principal mecanismo por el cual
los aerosoles más pequeños alcanzan la superficie terrestre no es la sedimentación, sino el transporte
por hidrometeoros (v.g., lluvia).
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Las partículas pueden ser removidas de la atmósfera por deposición húmeda, i.e., debido a la
incorporación de contaminantes a nubes (rainout) o al arrastre del contaminante por la precipitación
(washout). En este caso, puede considerarse como primera aproximación que las partículas son
removidas a una tasa proporcional a la concentración: ��C, siendo � el coeficiente de scavenging
para deposición húmeda. El coefiente � en general es función de la posición, de las características
de la precipitación y de las distribución de tamaño de los aerosoles (Seinfeld and Pandis, 2006). En
ausencia de precipitación, las partículas son transferidas de la atmósfera a la superficie por depósito
seca. Para representar este proceso, usualmente los modelos asumen que las partículas son removidas
del dominio a una tasa proporcional a la concentración, i.e., �vdC, siendo vd la velocidad de depósito
y C es la concentración evaluada en un nivel de referencia cerca de la superficie. Para calcular la
velocidad de depósito para partículas, un simple modelo de resistencias (en analogía con un circuito
eléctrico) suele utilizarse (v.g., Feng, 2008)

vdry = vset +
1

ra + rs + rarsvset
(2.4)

El primer término representa el efecto de la gravedad (sedimentación), el cual es dominante para las
partículas más grandes (> 10�m). La resistencia aerodinámica, ra, tiene en cuenta los mecanismos
que llevan hacia la superficie a las partículas atmosféricas debido al transporte turbulento en la capa
superficial atmosférica. La resistencia rs es una combinación de la resistencia laminar (transporte
por difusión) y la resistencia de la superficie subyacente (v.g., impactación).

2.2.2. Transporte
Los primeros trabajos sobre el movimiento de las partículas de arena en la atmósfera fueron

debidos a Ralph A. Bagnold, quien organizó numerosas expediciones al desierto. En su trabajo
pionero, Bagnold (1941) identificó tres modos de movimientos principales, como se esquematiza en
la Fig. 2.2: saltación, suspensión y arrastre o rodadura.

Las partículas que pueden más fácilmente ponerse en movimiento por la acción del viento se
encuentran dentro del rango de tamaños generalmente asignado a los granos de arena (sand). Aunque
existen muchas definiciones, generalmente se denomina arena al material granulado compuesto de
partículas en el rango de tamaños 62;5� 2000�m, independientemente de su origen o composición
(Greeley and Iversen, 1985). Las observaciones experimentales realizadas en campo y en túneles de
viento, muestran que los granos de arena usualmente se mueven transportados por el viento mediante
una serie de saltos debido al impacto con la superficie. Este modo de movimiento se denomina
saltación (saltation) y se observa típicamente en el movimiento de granos con diámetros entre 70�m
y 500�m (ver Fig. 2.2). La saltación es la forma más común de transporte eólico de arena. En general,
los granos de arena saltantes no pueden alcanzar grandes distancias y, aun para vientos intensos, la
altura que alcanzan rara vez supera el metro. Las partículas más pequeñas requieren vientos más
intensos para ponerse en movimiento debido a que las fuerzas de cohesión son grandes en comparación
con las fuerzas aerodinámicas. En consecuencia, estas partículas son mayormente expelidas del suelo
por el bombardeo continuo de granos de arena en saltación, un proceso denominado sandblasting.
Una vez inyectadas en la atmósfera, estas partículas más pequeñas son transportadas fácilmente
por el viento según un modo de movimiento denominado suspensión. Esta categoría de movimiento
se aplica usualmente al caso de las partículas transportadas por el viento con tamaños menores a
62;5�m, las cuales se conocen como polvo (dust). Debido a su baja velocidad de sedimentación,
las partículas de polvo pueden permanecer en la atmósfera como aerosoles durante largos tiempos
y ser transportadas por el viento de cientos a miles de kilómetros, especialmente las partículas con
diámetros menores a 20�m (Fig. 2.2).

Finalmente, el arrastre o creep hace referencia al lento desplazamiento superficial de los granos
más grandes (> 500�m), usualmente como consecuencia del impacto de granos durante el proceso
de saltación.
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Figura 2.2: Acorde a un sencilla clasificación, las partículas transportadas por el viento pueden
clasificarse según tres modos de movimiento principales: suspensión, saltación y arrastre. Entre
paréntesis se especifica el rango de tamaños de partícula asociados a cada modo de movimiento para
las condiciones típicas de la atmósfera terrestre en una tormenta de polvo.

2.2.3. Erosión eólica
La erosión eólica es un proceso geológico que involucra la remoción del suelo o el desgaste de

estructuras rocosas a causa de la acción del viento. En la superficie terrestre el viento produce
erosión principalmente por medio de dos procesos: deflación, i.e., el levantamiento y removilización
de material suelto del suelo, y abrasión, i.e., la erosión de rocas o del suelo causada por el impacto
de partículas sólidas transportadas por el viento.

Los procesos eólicos en la Tierra ocurren principalmente en ambientes áridos y semiáridos con
cantidades considerables de sedimentos no consolidados, vegetación escasa y vientos intensos (Gree-
ley and Iversen, 1985). Tanto la sequedad como la escasez de vegetación son requisitos previos
importantes para la producción de erosión eólica. En las zonas húmedas, el viento es un agente
erosivo menos efectivo como consecuencia de la mayor cohesión de las partículas del suelo. Por su
parte, la vegetación protege al suelo de la erosión eólica disminuyendo la fracción de suelo erosionable
expuesto al viento. Además, la vegetación actúa como inhibidor de la erosión de otras dos formas
(Wolfe and Nickling, 1993): mediante la absorción de parte del momento que es transferido desde
la atmósfera, lo que implica una menor disponibilidad para poner en movimiento las partículas del
suelo, y por medio de la captación de partículas transportadas por el viento.

2.3. Fuentes de producción de polvo mineral
El polvo atmosférico tiene un impacto directo sobre el tiempo y el clima, la calidad del aire y

el balance radiativo terrestre. La representación del ciclo del polvo atmosférico en los modelos de
transporte atmosférico depende de una correcta estimación de los flujos de emisión. En consecuencia,
varios esquemas de emisión se han propuesto para cuantificar la contribución de las fuentes más
importantes de polvo mineral, v.g., la región del Sahara-Sahel, la Península Arábiga o el desierto de
Gobi. Estas regiones han sido identificadas con diversas técnicas, ya sea de forma local a partir de
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estaciones meteorológicas (Middleton, 1986), o bien globalmente por medio de satélites (Prospero
et al., 2002). La forma más sencilla de clasificar fenómenos de polvo atmosférico e identificar fuentes
de emisión, es a través de reportes de estaciones meteorológicas. Según el protocolo de la WMO
(World Meteorological Organisation), los eventos de polvo pueden dividirse en cuatro categorías
(Shao, 2008):

Polvo en suspensión (DU1): Polvo en suspensión extendido que ha sido levantado fuera de las
inmediaciones de la estación en el momento de la observación. Típicamente, la visibilidad no
supera los 10 km.

Polvo levantado por viento (BLDU2): El polvo es levantado por el viento al momento de la
observación. La visibilidad se encuentra entre 1� 10 km.

Tormenta de polvo (DS3): Cantidades considerable de polvo son levantadas por vientos fuertes,
provocando una reducción de la visibilidad que va desde 200m hasta 1 km.

Tormenta fuerte de polvo (+DS4): Vientos muy fuertes levantan cantidades significativas de
partículas de polvo y provocan una reducción de la visibilidad inferior a los 200m.

Entre paréntesis se específica la notación empleada en los reportes METAR para denotar el tipo de
tiempo atmosférico más próximo a cada categoría. Cuando la reducción de la visibilidad es provocada
por la presencia de cenizas volcánicas en la atmósfera, los reportes METAR utilizan la notación VA
(volcanic ash) o BLVA (blowing VA). Los reportes de DU y VA, junto con sus derivados, constituyen
uno de los datos más importantes para estudiar distribución y frecuencias de eventos o concentración
de material particulado cerca de la superficie. Por ejemplo, una forma habitualmente utilizada para
caracterizar la frecuencias de eventos de polvo (dust events) para cada estación, es calculando (Shao
and Wang, 2003)

fDE = NDE=Nobs (2.5)

siendo NDE el número total de reportes de eventos de polvo reportados y Nobs el total de observa-
ciones. La visibilidad es otro dato relevante disponible en los reportes. Existen numerosas relaciones
empíricas que permiten estimar la concentración de polvo en suspensión a partir de la visibilidad,
por ejemplo (Shao et al., 2003),

C =

(
3802;29V �0;85

is ; if Vis < 3;5

exp (�0;11Vis + 7;62); if Vis � 3;5
(2.6)

donde Vis (km) es la visibilidad y C (�g m�3) es la concentración cerca de la superficie de TSP
(Total Suspended Particle). Evidentemente, la utilización de este procedimiento para estimar la
concentración puede dar lugar a errores importantes debido, por ejemplo, a la incertidumbre asociada
a las mediciones de visibilidad.

Los sistemas de sensores remotos han demostrado ser otro medio valioso para monitorear tormen-
tas de polvo y detectar las principales fuentes de emisión. En particular, los datos satelitales provistos
por los instrumentos TOMS (Total Ozone Mapping Spectrometer) (Washington et al., 2003) y MO-
DIS (Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) (Kaufman et al., 2005) han sido ampliamente
utilizados para caracterizar tormentas de polvo. Prospero et al. (2002) utilizó datos del TOMS para
estudiar la distribución global de fuentes de polvo atmosférico. Una conclusión interesante de este
trabajo, es que las principales fuentes de emisión se encuentran en regiones con topografía abrupta
o en zonas bajas, muchas veces asociadas a extensos depósitos aluviales. La mayor contribución de
polvo mineral atmosférico está asociada a regiones áridas y semiáridas, especialmente aquellas que
reciben una cantidad de precipitación anual inferior a 200� 250mmyr�1.

1Widespread dust o Polvo en suspensión
2Blowing dust o Ventisca de polvo
3Duststorm o Tempestad de polvo
4Heavy duststorm o Tempestad fuerte de polvo
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2.3.1. Regiones áridas y semiáridas
Los desiertos se encuentran en las regiones secas del mundo en que la pérdida de agua por

evaporación excede la precipitación anual. Acorde a una sencilla clasificación, las regiones desérticas
de la Tierra se dividen en tres categorías según a la cantidad de lluvia recibida (Laity, 2008)5: (i)
las zonas hiperáridas tienen al menos 12 meses consecutivos sin lluvias y no exhiben un patrón de
precipitaciones anual (v.g., el desierto de Atacama), (ii) las zonas áridas reciben una precipitación
media entre 25 y 200 mm por año y (iii) las zonas semiáridas tienen precipitaciones anuales entre
200 y 500 mm. En general, las zonas hiperáridas y áridas son referidas como desiertos, mientras que
las zonas semiáridas que rodean a los desiertos y constituyen una transición a zonas más húmedas,
se conocen como estepas (Tarbuck et al., 2005).

A nivel mundial las regiones desérticas y de estepa están distribuidas principalmente en los
subtrópicos y en latitudes medias. La mayoría de las regiones áridas de la Tierra están concentradas
en los cinturones de anticiclones subtropicales situados alrededor de las latitudes 30�S y 30�N . La
subsidencia de las masas de aire en estas zonas de alta presión incrementa la estabilidad atmosférica
y evita la formación de nubes, lo que resulta en deficiencia de precipitaciones y condiciones favorables
para la existencia de los grandes desiertos zonales situados a lo largo de las franjas centradas alrededor
de los trópicos de Cáncer y Capricornio, tales como los desiertos del Sahara (norte de África), Sonora
y Mojave (norte de América), Arábigo e Iraní en el hemisferio norte y Atacama (sur de América),
Namib, Kalahari (sur de África) y los desiertos australianos en el hemisferio sur.

En latitudes medias, las regiones secas están localizadas principalmente en el interior de grandes
masas de continente, separadas de fuentes de humedad, tal como es el caso del desierto Gobi en Asia
central. En algunos casos, las montañas pueden separar eficazmente regiones áridas de húmedas por
medio de un fenómeno denominado sombra orográfica. Cuando el aire húmedo transportado por
los vientos predominantes es forzado a ascender a través de una barrera montañosa, a menudo se
producen nubes y abundantes precipitaciones en las laderas expuestas al viento, mientras que el aire
en las laderas de sotavento es mucho más seco. Además, si el aire desciende por el lado de sotavento de
la montaña, se restringe aún más la formación de nubes debido al calentamiento por compresión. Un
caso notable de continentalidad y bloqueo orográfico lo constituye el desierto frío de Taklamakán,
en la cuenca del Tarim, Asia central. En este caso, la cadena montañosa del Himalaya restringe
fuertemente la penetración de aire húmedo asociado a los monzones de verano que proceden del
oceáno Índico (Tarbuck et al., 2005). El bloqueo orográfico de aire húmedo proveniente del Pacífico
debido a la barrera meridional corformada por los Andes da lugar a las zonas de desierto y estepa
que se encuentran en la Patagonia argentina.

2.3.2. Sudamérica y Argentina
Numerosos estudios teóricos y experimentales se han enfocado en la emisión y el transporte de

polvo mineral sahariano y asiático (v.g., Marticorena et al., 1997; Middleton and Goudie, 2001; Shao
and Dong, 2006). Sin embargo, muy pocos estudios han considerado la actividad de polvo atmosférico
en Sudamérica (Middleton, 1986; Gassó and Stein, 2007; Gaiero et al., 2013). El pronóstico de
estos episodios se ve dificultado por la escasez de estaciones meteorológicas en estas regiones y por
la presencia de una topografía extremadamente compleja. Como resultado, hay una significativa
incertidumbre en la identificación de fuentes de polvo mineral, tasas de emisión, mecanismos de
transporte predominantes y característica de aerosoles.

Las fuentes de polvo mineral más importantes de Sudamérica se encuentran distribuidas sobre
una banda de regiones áridas y semi-áridas orientada de norte a sur desde la costa de Perú hasta
la Patagonia argentina (Gaiero et al., 2013). Prospero et al. (2002) identificó tres regiones como
fuentes persistentes de polvo mineral: (i) Patagonia (50� 39�S), (ii) centro-occidente de Argentina
(36� 26�S), y (iii) plateau Puna-Altiplano (26� 15�S). En la Fig. 2.3 se indican aproximadamente
estas regiones y se muestra la distribución geográfica de precipitación promedio anual según los datos

5Este método de clasificación es muy sencillo y un método más riguroso para caracterizar la aridez debe contemplar
el balance de agua que surge de la precipitación anual y las pérdidas por evaporación (v.g., Thornthwaite, 1948). Aun
así, esta clasificación resulta útil y es ampliamente usada aún hoy en día debido a su sencillez.
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Figura 2.3: Distribución geográfica de precipitación promedio anual según los datos climatológicos
de Fick and Hijmans (2017) para el periodo 1970–2000.

climatológicos de Fick and Hijmans (2017) para el extremo sur de Sudamérica. Se puede observar
que existe una fuerte correlación entre las zonas áridas y semiáridas (cantidad de precipitación menor
a 500mmyr�1) y las regiones identificadas como fuentes dominantes de polvo mineral atmosférico.

En Argentina, la actividad de tormentas de polvo muestra un patrón tanto estacional como
diurno. Middleton (1986) destaca que la mayor actividad ocurre de junio a octubre en el norte de
Argentina (20 � 25�S) y de octubre a febrero en el sur (40 � 45�S), conforme a una tendencia
en que las fuentes activas de emisión se desplazan de norte a sur con el transcurso del año. A su
vez, Middleton (1986) observó la existencia de un máximo diurno con mayor producción de polvo
durante las horas de la tarde. La Patagonia extraandina, ubicado en el extremo sur de Sudamérica,
ha sido reconocido como una de las fuentes activas de polvo de altas latitudes más importantes
del hemisferio sur (Bullard et al., 2016). Esta región comprende la parte oriental de la Patagonia
y está delimitada hacia el este por el océano Atlántico y al oeste por los bosques húmedos de
la cordillera de los Andes. En base a tasas de emisión anual simuladas numéricamente, Johnson
et al. (2010) estimaron que la mayor fuente de producción de polvo de Sudamérica se debe a la
Patagonia, contribuyendo con más del 95 % de las emisiones totales, con el porcentaje restante
asociado principalmente al occidente de Argentina. En tanto que las simulaciones de Li et al. (2008)
indican que más del 70 % de las emisiones de Sudamérica corresponden a la Patagonia, alrededor del
25 % al desierto de Atacama y una pequeña fracción al altiplano boliviano y al occidente argentino.
Las fuentes de emisión predominantes están asociadas a regiones de bajo nivel topográfico, lechos de
lagos y ríos secos, suelos con escasa vegetación y depósitos generados por vulcanismo explosivo (Li
et al., 2008; Johnson et al., 2010; Bullard et al., 2016). En la Patagonia, la precipitación tiende a
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estar concentrada en los meses más fríos, entre abril y septiembre, y presenta un marcado gradiente
longitudinal a través de los Andes debido al efecto de sombra orográfica (sección 2.3.1), que resulta en
un contraste climático entre el lado del Pacífico y el lado de sotavento, donde la precipitación anual
puede ser inferior a 200mmyr�1 (Gassó and Stein, 2007; Bullard et al., 2016), tal como se observa en
la Fig. 2.3. En esta región predominan los vientos del oeste con máxima intensidad durante octubre
(primavera austral), cuando pueden superar los 100 kmh�1 (Gaiero et al., 2003). La condiciones
áridas/semi-áridas y la escasa vegetación de la estepa patagónica, junto con los fuertes vientos que
predominan en toda la Patagonia, dan lugar a un ambiente favorable para la emisión de polvo. En
general, la máxima actividad de tormentas de polvo ocurre entre la primavera y el verano. Esta
actividad es intensificada por la presencia de sistemas de baja presión que alcanzan el continente y
generan vientos que pueden mantenerse por encima de 70 kmh�1 durante varias horas, junto con
ráfagas que frecuentemente superan los 110 kmh�1 (Gassó and Stein, 2007; Li et al., 2010).

En la región de la Puna (28�22�S, noroeste argentino), las fuentes de polvo eólico están asociadas
mayormente a salares y sedimentos lacustres (Middleton, 1986). La producción de polvo mineral se
intensifica en esta región durante el invierno austral debido a los fuertes vientos que resultan de
la presencia del jet stream subtropical (Gaiero et al., 2013). En invierno, cuando existe un mayor
gradiente de temperatura entre los trópicos y las regiones polares del sur, el jet stream se intensifica y
alcanza su posición más septentrional con su núcleo alrededor de 30�S (Garreaud, 2009). Los vientos
predominantes en la troposfera media y superior (< 500hPa) favorecen un clima con invierno seco
sobre la Puna debido al bloqueo del flujo de aire húmedo proveniente del Océano Pacífico por la
cordillera de los Andes (Gaiero et al., 2013). Como resultado, notables tormentas de polvo pueden
observarse en esta región.

Finalmente, mencionemos que se ha sugerido que la Patagonia y el plateau Puna-Altiplano
podrían representar las áreas de origen más importantes del polvo encontrado en los testigos de
hielo antárticos (Gaiero, 2007; Sugden et al., 2009; Gaiero et al., 2013), una importante línea de
investigación en la actualidad.

2.4. Fundamentos físicos de la erosión eólica
En esta sección discutimos los fundamentos físicos de la teoría de erosión eólica y presentamos

algunos de los esquemas de emisión de polvo mineral que son empleados en la actualidad en los
modelos de transporte atmosférico.

Ya en los primeros estudios sobre este tema, Bagnold (1941) identificó dos tipos de umbrales
para el inicio de movimiento del material particulado del suelo. El umbral estático se refiere al inicio
de movimiento que se produce cuando los granos en reposo sobre el suelo son levantados debido a la
acción directa del flujo de aire. En este caso, las fuerzas aerodinámicas son capaces de contrarrestar
el efecto de las fuerzas de cohesión y del peso que mantienen a las partículas en el suelo. Este proceso
se denomina inyección aerodinámica o aerodynamic lift y es representado en el esquema superior de
la Fig. 2.4. El umbral de movimiento depende de la velocidad del viento, del tamaño y densidad
de las partículas y de las fuerzas de cohesión de las partículas con el suelo y con otras partículas.
Experimentalmente se observa que estas fuerzas, v.g., las fuerzas electrostáticas o de van de Waals,
son relativamente más importantes para partículas pequeñas, aproximadamente del tamaño de los
granos de polvo mineral, las cuales, por tanto, tienden a formar agregados. En consecuencia, diversos
estudios experimentales realizados en campo y con túneles de viento (Shao et al., 1993; Loosmore
and Hunt, 2000) han remarcado que la producción de polvo mineral como resultado de la acción
directa del viento es insignificante bajo condiciones atmosféricas típicas, y la inyección aerodinámica
constituye un mecanismo de emisión de polvo mineral relativamente menos importante (Shao, 2008;
Knippertz and Stuut, 2014).

Por otra parte, el umbral de impacto hace referencia al proceso por el cual el movimiento de
los granos de polvo mineral es iniciado como resultado del impacto de granos saltantes o saltation
bombardment. En los diagramas inferiores de la Fig. 2.4 se muestra este proceso por medio de dos
mecanismos: el desprendimiento de partículas de polvo del suelo por el impacto de partículas saltantes
(izquierda) y la fragmentación de agregados saltantes (derecha). El impacto de granos saltantes es
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Figura 2.4: Mecanismos naturales de emisión de polvo mineral. En el diagrama superior se muestra
la emisión de partículas debido a las fuerzas aerodinámicas, mientras que los diagramas inferiores
muestran la influencia de los granos saltantes, los cuales pueden eficientemente romper las interac-
ciones de las partículas pequeñas unidas al suelo (izquierda) o unidas entre sí formando agregados
saltantes (derecha).

el mecanismo más eficiente de emisión de polvo mineral en la mayoría de las situaciones (Gillette,
1977; Shao et al., 1993; Alfaro et al., 1997).

2.4.1. Transferencia de momento en una capa límite turbulenta
La erosión eólica depende de la transferencia de momento de la atmósfera a las partículas del

suelo. Una forma de caracterizar esta transferencia es a través de la velocidad de fricción u�, que será
definida en esta sección. Habitualmente, el flujo de partículas emitidas es parametrizado en términos
de u�.

En esta sección introducimos algunos resultados importantes partiendo de la ecuación de Navier-
Stokes para un flujo turbulento cerca de una pared para motivar la definición de u�. Para esto,
escribimos las ecuaciones RANS (Reynolds Averaged Navier-Stokes) de un fluido newtoniano para
el caso de un flujo incompresible

�

�
@Ui
@t

+ Uj
@Ui
@xj

�
= � @P

@xi
+

@

@xj

�
�
@Ui
@xj
� �uiuj

�
(2.7)

que resultan de aplicar a las ecuaciones de Navier-Stokes la descomposición de Reynolds del campo de
velocidades Ûi = Ui+ui, siendo Ui el valor medio del campo de velocidades y ui son las fluctuaciones
turbulentas. Estas ecuaciones son similares a las ecuaciones originales de Navier-Stokes, con la adición
del nuevo término:

�Rij = �� uiuj
que representa la transferencia de momento debido a las fluctuaciones turbulentas y es conocido
como tensor de esfuerzos de Reynolds.

Ahora consideremos el caso de una capa límite turbulenta bien desarrollada sobre una pared
plana. Para esto, asumimos un flujo estacionario unidimensional con un campo de velocidades medio
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U = (Ux(z); 0; 0), siendo z la distancia a la pared, y reescribimos la Ec. (2.7) despreciando las
variaciones a los largo de la dirección x del flujo medio como

0 =
@

@z

�
�
@Ux
@z
� �uxuz

�
(2.8)

lo que implica que el esfuerzo cortante total

�w = �
@Ux
@z
� �uxuz

es independiente de z y puede considerarse igual al esfuerzo cortante sobre la pared, i.e.,

�w = �
@Ux
@z

����
z=0

(2.9)

Aunque en la práctica el esfuerzo cortante total varía a través de la capa límite, la hipótesis de que
es constante resulta ser una aproximación razonable dentro de una capa cercana a la pared. En el
caso de una capa límite turbulenta con números de Reynolds Re > 106, empíricamente se observa
que la componente viscosa del esfuerzo es despreciable, excepto sobre una capa denominada subcapa
laminar cercana a la pared. En consecuencia, el esfuerzo viscoso decae rápidamente y el transporte
de momento turbulento se vuelve dominante. Resulta útil, por tanto, definir una escala de velocidad
denominada velocidad de fricción, u�, en términos de la correlación entre las componentes de las
fluctuaciones turbulentas del campo de velocidades 6:

u� =
p
�uxuz =

q
�Rxz=� (2.10)

que es aproximadamente independiente de z cerca de la pared y satisface

�w � �u2
� (2.11)

Debido a que el levantamiento de polvo mineral durante la erosión eólica es proporcional a la trans-
ferencia de momento de la atmósfera al suelo, la velocidad de fricción resulta una magnitud muy
atractiva para describir la emisión de polvo mineral. Por tanto, la mayoría de los esquemas de emisión
de polvo mineral son formulados en términos de esta variable, como veremos a continuación.

Por otra parte, la velocidad de fricción también es un importante parámetro de escala para el
perfil de velocidad media. Para una capa límite turbulenta de espesor � sobre una placa plana no
rugosa, obtenemos la siguiente ley logarítmica en términos de una distancia adimensional z+ � u�z=�
(Davidson, 2015):

Ux(z)

u�
=

1

�
ln z+ +A (2.12)

donde � � 0;4 es la constante de von Karman y A es una constante de integración. Esta expresión
es válida cuando la altura es pequeña comparada con el espesor de la capa límite (z << �) pero
suficientemente lejos de la pared, de forma que la cortante laminar sea despreciable (z+ >> 1) (para
más detalles, ver Davidson, 2015).

Debido a las grandes escalas de longitud involucradas en la capa límite atmosférica (ABL),
el número de Reynolds es típicamente grande (Re > 106) y el flujo en la ABL es esencialmente
turbulento (Kok et al., 2012). En consecuencia, algunos de los resultados mencionados en esta sección
también son válidos o pueden extenderse al caso de la capa límite atmosférica. Por ejemplo, se observa
que el esfuerzo de corte es aproximadamente constante cerca de superficies planas y homogéneas
(Stull, 1988). En particular, la ley logarítmica 2.12 es válida para una atmósfera neutra en una
forma similar:

U(z)

u�
=

1

�
ln(z=z0) (2.13)

6En el caso general, la velocidad de fricción se define como:

u2
∗ =

√
(uxuz)2 + (uyuz)2
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donde U es el viento horizontal medio y z0 es la longitud de rugosidad aerodinámica. Esto tiene una
consecuencia práctica importante: la velocidad de fricción también es una variable relevante para la
atmósfera terrestre ya que puede ser determinada a partir de perfiles de viento medio en capas bajas
de la atmósfera y es usualmente calculada por los modelos meteorológicos. Para esto, en general
los modelos asumen que existe una relación de proporcionalidad con U , medido en una altura de
referencia, a través del coeficiente de transferencia de momento CM (Stull, 1988):

u2
� = CMU

2 (2.14)

El coeficiente CM depende de la altura de referencia, de la estabilidad atmosférica y de la rugosidad
superficial. En la sección 3.1.2 se provee una expresión más general de CM , válida para el caso de
no neutralidad.

2.4.2. Transición saltación-suspensión
En la sección 2.2.2 se definieron los conceptos de polvo (dust) y arena (sand) según la clasificación

del transporte eólico de partículas de Bagnold (1941). El criterio presentado establecía que el tamaño
de las partículas determina el modo de transporte, i.e., suspensión para polvo y saltación para arena
(Fig. 2.2). Sin embargo, el modo de movimiento no depende únicamente del tamaño de las partículas,
sino que también está determinada por condiciones atmosféricas.

En esta sección se establece un criterio formal para definir los modos de transporte por suspensión
y saltación. Para esto, en primer lugar notemos que la componente vertical de las fluctuaciones
turbulentas de la velocidad del fluido es aproximadamente igual a u� cerca de la superficie (Gillette,
1981; Greeley and Iversen, 1985). En consecuencia, si la velocidad terminal es mucho menor que u�,
las partículas del suelo pueden ser transportadas hacia arriba por los remolinos del flujo turbulento.
Entonces la condición por vset � u� es un requisito que deben cumplir las partículas en suspensión.
Por otro lado, si la velocidad terminal es mucho mayor que la componente vertical de las fluctuaciones
turbulentas, las partículas emitidas seguirán trayectoria suaves hasta unos pocos centímetros de
altura por encima de la superficie sin ser mayormente afectadas por los torbellinos turbulentos. En
este caso, las trayectorias de las partículas son deterministas y denominaremos saltación a este tipo
de movimiento.

Aunque no hay una clara separación saltación-suspensión y existe una transición gradual entre
cada modo de movimiento, resulta necesario a fines prácticos definir una condición de transición
razonable (ver sección 3.3). Scott et al. (1995) definió un criterio en términos del número de Rouse,
i.e., 
 =

vset
�u�

, siendo � = 0;4 la constante de von Karman. Según este criterio, la transición es
determinada por un valor crítico de 
c = 1, i.e.,


 =

�
> 1 saltación
< 1 suspensión (2.15)

Por su parte, Shao et al. (1996) consideró que la transición ocurre para un 
 crítico de 
c = 0;5.
Usando la parametrización de vset dada por la Eqs. (2.2) y (2.3) es posible resolver numéricamente
la ecuación


c =
vset(d)

�u�

para encontrar el diámetro en que ocurre la transición, d�, como función de la velocidad de fricción
para 
c = 1 y 
c = 0;5. Los resultados se muestran en la Fig. 2.5.

La Ec. (2.15) provee un criterio dinámico para distinguir entre polvo (
 < 1) y arena (
 > 1)
que depende de la turbulencia atmosférica. El carácter creciente de esta curva implica que para
vientos más intensos o una atmósfera más turbulenta, partículas cada vez más grandes pueden
permanecer en suspensión. Para valores típicos de una tormenta de polvo (u� � 0;6ms�1), el criterio
(2.15) de Scott et al. (1995) establece que la transición ocurre para un tamaño de partícula d� �
62;5�m, en concordancia con las definiciones usualmente aceptadas para polvo (sección 2.2.2) y
ceniza volcánica fina (sección 2.1) dadas por la condición d < 62;5�m. En este trabajo se considerará
que la resuspensión de partículas involucra a aquellas con tamaños d < d�, las cuales serán referidas
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Figura 2.5: Transición saltación-suspensión. Comparación de los criterios de Scott et al. (1995) y
Shao et al. (1996) para determinar la transición entre partículas saltantes (d > d�) y en suspensión
(d < d�). En este trabajo se considerará que la resuspensión de cenizas volcánicas involucra partículas
con tamaños d < d�.

como ceniza volcánica fina, con d� siendo determinado a partir de la Ec. (2.15). En tanto que por
ceniza volcánica gruesa entenderemos a las partículas con tamaño d > d�.

2.4.3. Umbral estático - Caso ideal
La velocidad de fricción mínima requerida para poner en movimiento a las partículas del suelo

se denomina velocidad de fricción umbral, u�t. Este umbral representa la resistencia de la superficie
a la erosión eólica y depende, por ejemplo, de la humedad del suelo y la presencia de elementos no
erosionables, tales como vegetación o rocas.

A continuación derivamos una expresión de u�t siguiendo el procedimiento de Greeley and Iversen
(1985) correspondiente al umbral estático tal como fue definido por Bagnold (1941). Este umbral
indica las condiciones requeridas para iniciar el movimiento de granos en reposo debido a las fuerzas
aerodinámicas del flujo de aire. Las partículas del suelo, bajo la influencia del flujo de aire sobre la
superficie, experimentan una serie de fuerzas, tal como se muestra en el esquema simplificado de la
Fig. 2.6. Entre estas fuerzas se incluyen las fuerzas de arrastre aerodinámico (Fd) y sustentación (Fl),
el peso y las fuerzas de cohesión entre partículas (Fc). En el umbral, asumimos que una partícula
esférica de diámetro d se encuentra en equilibrio descansando sobre otras partículas análogas, como
se ve en la Fig. 2.6. La velocidad de fricción umbral es la mínima velocidad de fricción necesaria
para compensar el efecto de las fuerzas de cohesión y del peso e iniciar el movimiento de la partícula
debido al incremento de las fuerzas aerodinámicas. La partícula tiende a pivotear sobre el punto de
apoyo p en la dirección del viento. El equilibrio de la partícula en el momento de expulsión implica
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Figura 2.6: Esquema de las fuerzas actuando sobre una partícula esférica descansando sobre otras
partículas similares. Se representan las fuerzas de arrastre aerodinámico (Fd) y sustentación (Fl), el
peso y las fuerzas de cohesión entre partículas (Fc).

que la suma de momentos de las fuerzas alrededor del punto p cumple 7:

rdFd + rgFl = rgFg + rcFc

Greeley and Iversen (1985) expresaron las fuerzas aerodinámicas en términos de u�,

Fd = Kd�au
2
�d

2

Fl = Kl�au
2
�d

2
(2.16)

a través de dos coeficientes adimensionales Kd y Kl dependientes del número de Reynolds: Re� =
u�d=�. Expresando los brazos de momento en la forma adimensionalizada ri = aid, la condición que
debe satisfacer u�t resulta

�au
2
�t = F (Re�t)

�
�pgd+

6ac
ag�d2

Fc

�
(2.17)

siendo F (Re�t) =
ag�

6(Kdad +Klag)
una función dependiente del parámetro Re�t � u�td=�, �p es la

densidad de la partícula, �a es la densidad del aire y g es la aceleración de la gravedad.
Basados en estos resultados, Shao and Lu (2000) derivaron una expresión semi-empírica de u�t

considerando partículas esféricas distribuidas en una superficie desnuda y seca. Para esto, los autores
postularon que la fuerza de cohesión entre partículas es proporcional al diámetro, Fc / d, con lo
cual la Ec. (2.3) deviene en:

~u�t(d) =

s
A

�
�pgd

�a
+




�ad

�
(2.18)

donde A = 0;0123 resultó ser aproximadamente independiente del número de Reynolds. En la Fig. 2.7
se muestra la dependencia de u�t con el tamaño de las partículas para distintos valores de 
. Aquí
usamos la notación con tilde ~u�t para referirnos al umbral obtenido para condiciones ideales, i.e.,

7Estrictamente, Greeley and Iversen (1985) consideran un término de momento adicional que tiene en cuenta que
el centro de presión no coincide necesariamente con el centro de masa de la esfera, tal como hemos asumido en el
esquema simplificado de la Fig. 2.6. Sin pérdida de generalidad, nosotros excluimos este término para simplificar la
discusión posterior.
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Figura 2.7: Velocidad de fricción umbral para partículas esféricas sobre un suelo desnudo y seco. El
parámetro 
 cuantifica el efecto de la cohesión entre partículas. Los valores mínimos de u�t ocurren
para el rango de tamaños de las partículas saltantes (d � 75� 500�m).

para una superficie seca y desnuda, mientras que por ut� nos referimos al umbral obtenido para
el caso general (ver sección 2.4.4). Para las partículas más pequeñas, el umbral es muy sensible al
parámetro 
 que tiene en cuenta el efecto de la cohesión entre partículas. Los valores experimentales
se encuentran en el rango 1;65 � 5 � 10�4 kg s�2, con un valor típico de 
 � 3 � 10�4 kg s�2. En
cambio, el umbral sigue una sencilla ley del tipo ~u�t /

p
d para partículas grandes, que resulta ser

independiente de 
 debido a que el segundo término dentro de la raíz cuadrada en la Ec. (2.18) se
vuelve despreciable.

Los resultados de las Fig. 2.7 indican que las partículas saltantes son las primeras en ponerse
en movimiento. Sin embargo, bajo condiciones típicas de la atmósfera, las partículas más pequeñas
no son levantadas directamente por la acción del viento debido al efecto de las fuerzas de cohesión.
Nótese que, según estos resultados, para poner en movimiento a las partículas que contribuyen a
la concentración de PM10 (d < 10�m), se requieren valores de velocidad de fricción al menos tan
grandes como los requeridos para partículas de 1mm.

2.4.4. Umbral estático - Caso general
A partir de la expresión para el umbral ~u�t dada por la Ec. (2.18) es posible determinar la

condición mínima requerida para poner en movimiento a partículas reposando sobre una superficie
seca y desnuda. A fin de estimar la velocidad de fricción umbral para una superficie arbitraria,
escribimos la expresión general (Shao, 2001)

u�t = ~u�tfwf� : : : (2.19)

donde fw; f� � 1 son factores de corrección que dan cuenta del incremento de la velocidad de fricción
umbral en el caso general de suelos húmedos y de superficies naturales cubiertas con elementos no
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erosionables (v.g., rocas o vegetación), respectivamente. La erosión eólica es restringida en suelos
húmedos a causa del incremento de la cohesión del suelo. Por su parte, los elementos no erosionables
protegen al suelo de la erosión y restringen el momento disponible para poner en movimiento las
partículas del suelo, en tanto que parte del momento transportado por el viento es transferido a los
elementos no erosionables (sección 2.2.3). Existen muchos otros posibles factores de corrección que
consideran diversos efectos que influyen en el umbral, v.g., la concentración de sales en el suelo, pero
no serán considerados en este trabajo.

2.4.4.1. Efecto de la humedad del suelo

El cálculo del factor de corrección fw debe tener en cuenta la dependencia con la humedad
de las fuerzas de interacción entre partículas del suelo. Específicamente, las fuerzas capilares entre
partículas juegan un rol fundamental en la cohesión de suelos húmedos (Haines, 1925; Fisher, 1926)
y son el principal factor responsable del incremento del umbral de erosión eólica (Fécan et al., 1999).

Bajo la hipótesis de que el incremento del umbral se debe a las fuerzas capilares y que los
procesos de adsorción no inducen fuerzas de cohesión significativas entre partículas, Fécan et al.
(1999) obtuvieron una expresión empírica para fw válida para regiones áridas y semi-áridas, dada
por

fw(wg) =

�
1 w � w0 (dry soil)p

1 + 1;21(wg � w0)0;68 w > w0 (wet soil) (2.20)

siendo w0 la mínima humedad de suelo requerida para que el umbral incremente y es aproximada-
mente igual a la máxima cantidad de agua que puede ser retenida en el suelo por adsorción. Esta
magnitud depende de la textura del suelo y aumenta con el contenido de arcilla según la relación

w0 = 0;0014( %clay)2 + 0;17( %clay)

La parametrización dada por la Ec. (2.20) depende de la humedad gravimétrica del suelo wg,
definida como la masa de agua (Mw) contenida en una muestra de suelo con respecto a la masa de
la muestra seca (Mdry), expresado en porcentaje

wg( %) = 100� Mw

Mdry
(2.21)

Esta magnitud es fácil de obtener experimentalmente ya que implica solamente el pesado de una
muestra de suelo antes y después del proceso de secado (v.g., en un horno). No obstante, los modelos
numéricos en general expresan la humedad de suelo en términos volúmetricos. Si el volumen de agua
en una muestra de suelo es Vw y el volumen total de la muestra seca es Vdry, la humedad de suelo
volumétrica se define como

wv( %) = 100� Vw
Vdry

(2.22)

La conversión de wg a wv se puede realizar conociendo la porosidad del suelo �, i.e., la fracción
del volumen de suelo total ocupado por los poros, mediante la relación

wv = wg
�b
�w

= wg
�p
�w

(1� �) (2.23)

donde �w es la densidad del agua y �p es la densidad de las partículas sólidas del suelo. La cantidad
�b = �p(1 � �) se conoce como densidad aparente o bulk density y depende de la compactación del
suelo. Viene dada por el cociente entre la masa de una muestra de suelo seco y su volumen total,
incluyendo la parte sólida y los poros de la muestra. Los suelos volcánicos son en general muy porosos
y ligeros, lo que puede resultar en valores de �b que pueden ser bastante inferiores a la densidad de
las partículas.

En la Fig. 2.8 se muestra el factor de corrección fw en función de wg, calculado mediante la
Ec. (2.20) para distintos valores de w0. A partir de estos resultados podemos notar que el factor
de corrección es muy sensible a la humedad de suelo cerca de w0. En consecuencia, es de esperar
que una estimación confiable del umbral de erosión en regiones áridas y semiáridas dependa de una
determinación precisa de wg o wv.
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Figura 2.8: Factor de corrección de la velocidad de fricción umbral debido a la humedad de suelo
según la Ec. (2.20) propuesta por Fécan et al. (1999).

2.4.4.2. Efecto de la vegetación

Las superficies naturales están constituidas por elementos no erosionables, tales como agregados
del suelo de gran tamaño, rocas o vegetación, que actúan como elementos de rugosidad y pueden ser
muy efectivos como medios de protección del suelo contra la erosión eólica. El efecto de la rugosidad
sobre la erosión es controlado principalmente por el área frontal de los elementos no erosionables de
rugosidad, i.e., el área total proyectada en la dirección del viento medio. Entonces, asumiendo que
hay n elementos de rugosidad sobre un área S con una geometría sencilla, v.g., bloques rectangulares
de ancho d y altura h, una forma adecuada de cuantificar la rugosidad es a través de la densidad de
rugosidad o índice de área frontal, definida como

� = nbh=S

siendo bh el área frontal media. Algunos estudios han considerado el rol de los elementos de rugosidad
sobre una superficie erosionable cuantificando el efecto que tienen sobre la velocidad de fricción
umbral, u�t (Gillette and Stockton, 1989), bajo la hipótesis de que el principal efecto dinámico de
agregar elementos de rugosidad en una superficie desnuda consiste en aumentar u�t (Raupach et al.,
1993).

A fin de encontrar la dependencia del factor de corrección f� con �, notemos que la fuerza total
ejercida sobre un área S puede ser separada en una contribución asociada a la fuerza FR ejercida
sobre los elementos de rugosidad y una fuerza FS que actúa sobre la superficie del suelo. Según
esta partición del flujo de momento o stress partition, el flujo de momento total � = �au

2
� se puede

escribir como la suma de estas dos contribuciones, resultando en

� = �R + �S (2.24)

donde �R = FR=S y �S = FS=S. La erosión eólica va a depender de la fuerza de arrastre por unidad
de área sobre la superficie expuesta al viento, i.e., � 0S = (S=S0)�S , siendo S0 es el área expuesta. Esta
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relación se puede escribir en términos de la densidad de rugosidad mediante

� 0S =
�S

1� ��
(2.25)

siendo � un parámetro que depende de la geometría de los elementos de rugosidad (v.g., � = 2 para
hemisferios).

El problema de la partición del flujo de momento � consiste en encontrar la dependencia de
�R=� y �S=� con la densidad de rugosidad. De forma teórica, Raupach (1992) derivó las siguientes
expresiones

�R=� =
��

1 + ��

�S=� =
1

1 + ��

(2.26)

siendo � la razón entre los coeficientes de arrastre de un elemento de rugosidad y de la superficie
del suelo desnudo, una cantidad que en principio puede ser obtenida experimentalmente. Notando
que el factor de corrección de la velocidad de fricción umbral viene dado por la relación f2

� = �=� 0S ,
podemos obtener una expresión de f� en términos de � combinando las Eqs. (2.25) y (2.26),

f�(�) =
p

(1� ��)(1 + ��) (2.27)

Posteriormente, Raupach et al. (1993) generalizó la expresión anterior para obtener una mejor
concordancia con datos experimentales asumiendo la transformación � ! m�, donde m es una
constante menor a uno que tiene en cuenta la no uniformidad del esfuerzo sobre la superficie, dando
como resultado la expresión

f�(�) =
p

(1�m��)(1 +m��) (2.28)

donde los valores típicos de los parámetros � = 90, � = 1 y m = 0;5 dan un buen ajuste a los datos
experimentales (Raupach et al., 1993).

Los elementos de rugosidad pueden estar constituidos por vegetación. En este caso, un parámetro
biofísico habitualmente usado para describir suelos con vegetación es la fracción de cobertura vegetal
ac, definida como la fracción de la superficie de un determinado suelo que ocupa la canopia vista
desde arriba (Lu et al., 2003). La fracción de cobertura vegetal puede ser relacionada a la densidad
de rugosidad por medio de la relación

ac = 1� exp (��=c�) (2.29)

donde el valor c� = 0;35 ha sido encontrado apropiado para algunas clases de vegetación (Shao
et al., 1996). Los parámetros biofísicos de la vegetación, tal como ac, pueden relacionarse a los
índices de vegetación obtenidos a partir de la información espectral de origen satelital, tal como el
índice NDVI (Índice de Vegetación de Diferencia Normalizada). Varios trabajos han encontrado una
relación lineal entre la fracción de cobertura vegetal y el índice NDVI (Shao, 2008, enumera algunas
de tales relaciones empíricas).

En la Fig. 2.9 se puede ver la dependencia del factor de corrección f�, obtenido a partir de la
Ec. (2.28), en función de la fracción de cobertura vegetal derivada de la Ec. (2.29). Para estudiar la
sensibilidad de f�, se usaron algunos valores típicos del factor geométrico � = 0; 1; 2. Los resultados
muestran alguna dependencia con � para fracciones de cobertura relativamente grandes, ac > 50 %,
que corresponden a suelos en los que típicamente no se observa erosión eólica. Sin embargo, para
valores más pequeños de ac, como los encontrados en regiones áridas y semiáridas, los resultados
dependen débilmente de �.

2.4.5. Flujo de saltación
Durante un evento de erosión eólica, las partículas del tamaño de los granos de arena se mueven

por saltación a lo largo de la superficie, dando lugar a un transporte horizontal de masa en la
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Figura 2.9: Factor de corrección de la velocidad de fricción umbral debido a la presencia de vegeta-
ción calculado a partir de la Ec. (2.28) propuesta por Raupach et al. (1993), junto con la Ec. (2.29)
para relacionar la fracción de cobertura vegetal con la densidad de rugosidad.

dirección del viento. El impacto de estas partículas contra la superficie es uno de los mecanismos
principales de emisión de polvo mineral (Shao, 2008).

El proceso de saltación puede caracterizarse por medio de la integral vertical del flujo horizontal
de partículas saltantes q (kgm�2 s�1), es decir,

Q =

Z 1
0

q(z)dz (2.30)

donde Q se expresa en unidades de kgm�1 s�1 y representa el movimiento total de partículas
saltantes. Varias expresiones empíricas y semi-empíricas se han propuesto para Q que escalan como
Q � u3

� para valores grandes de u� (Bagnold, 1941; Kawamura, 1951; Owen, 1964; White, 1979). Para
explicar este comportamiento, notemos que durante el proceso de saltación, el perfil logarítmico de
viento es modificado debido a la transferencia de momento entre el fluido y las partículas saltantes,
siendo el flujo de momento resultado de una contribución debido al fluido (�a) y otra debida a las
partículas (�p) (Owen, 1964; Raupach, 1991):

� = �a + �p

Asumiendo que la contribución debida al aire se puede expresar como �a = �au
2
�t para u� � u�t, tal

como conjeturó Owen (1964), obtenemos

�p = �au
2
�

�
1� u2

�t
u2
�

�
(2.31)

La mayoría de los estudios han encontrado que Q y �p están relacionados a través un factor de
proporcionalidad que depende linealmente de la velocidad de fricción de la forma Q = �p(cu�+ d)=g
(Kok et al., 2012). En la Tabla 2.2 se detallan algunas de las diferentes parametrizaciones para el
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Tabla 2.2: Repaso de diferentes parametrizaciones del flujo de saltación
encontradas en la literatura.

Factor de proporcionalidad Referencia
(c u� + d)

2;78(u� + u�t) Kawamura (1951)
0;25u� + vset=3 Owen (1964)
2;61(u� + u�t) White (1979)

c u�
a Shao et al. (1993)

d u�t
b Durán et al. (2011), Kok et al. (2012)

Flujo de saltación:

Q = (cu� + d)
�a
g
u2
�

�
1� u2

�t
u2
�

�
a En esta expresión se asume que c es una constante de orden uno
b Con d ≈ 5

flujo de saltación encontradas en la literatura. Por ejemplo, Kawamura (1951) obtuvo una expresión
con c = 2;78 y d=c = u�t. Posteriormente, Owen (1964) obtuvo una expresión semi-empírica con
c = 0;25 y d = vset=3. En tanto que Shao et al. (1993), basado en estos resultados, considero una
expresión similar asumiendo a c como una constante de orden uno y d = 0, lo que resulta en

~Q = c
�a
g
u3
�

�
1� u2

�t
u2
�

�
(2.32)

para u� � u�t. Aquí usamos la notación ~Q = ~Q(ds) para denotar el flujo asociado a partículas
saltantes de un único tamaño ds, mientras que reservamos el símbolo Q para referirnos al flujo de
saltación total que resulta de una distribución no uniforme de tamaños de partícula.

En estas expresiones se asume implícitamente que la velocidad media con la que las partículas
son emitidas de la superficie escala con u�, mientras que algunos estudios recientes han cuestionado
esta idea (Kok and Renno, 2007). Según Kok et al. (2012) se puede obtener una relación más realista
asumiendo que la velocidad de la partícula escala con la velocidad del fluido en la capa de saltación
y por tanto con u�t. Esto conduce a una relación con c � 0 y d / u�t. Como ejemplo, podemos
mencionar la expresión propuesta por Durán et al. (2011) y Kok et al. (2012)

~Q = d
�a
g
u�t
�
u2
� � u2

�t
�

(2.33)

con d � 5. En este caso el flujo escala como Q � u2
� para u� � u�t.

2.4.5.1. Distribución no uniforme de partículas

Si la distribución de tamaño de partículas no es uniforme, la Ec. (2.32) debe modificarse. Su-
pongamos que esta distribución viene caracteriza por una función p(d), donde p(d)�d es la fracción
de masa de las partículas con diámetros entre d y d + �d. Shao et al. (1996) asumió que el flujo
de saltación ~Q(ds) para partículas de tamaño ds no es modificado por la presencia de partículas
de otros tamaños. Con esta hipótesis el flujo total de partículas saltantes en la dirección horizontal
resulta

Q =

Z d2

d1

~Q(ds)p(ds)�ds (2.34)

En esta aproximación se asume implícitamente que la transferencia de momento entre partículas
de diferentes tamaños es despreciable. Aunque hay algunas evidencias empíricas que hacen plausible
esta aproximación (Leys and Mctainsh, 1996), la hipótesis principal detrás de la Ec. (2.34) no puede
ser correcta. En efecto, como se ha mencionado, el principal mecanismo de emisión de polvo mineral
depende de la transferencia de momento por el impacto de granos saltantes de mayor tamaño.
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Marticorena and Bergametti (1995) propusieron un método ligeramente diferente. En este caso,
la contribución relativa de cada grupo de partículas es proporcional al área de la superficie que
ocupan las partículas del suelo. Es decir, teniendo en cuenta que el número de partículas entre d y
d+ �d es

6

�p�d3
p(d)�d

entonces, asumiendo partículas esféricas ocupando un área d2 �=4, el área relativa ocupada por todas
las partículas de tamaño d puede ser representada por

�Sr(d) =
1

ST

3

2�pd
p(d)�d

donde ST es una constante de normalización que representa el área total ocupada por todas las
partículas. Entonces, el flujo puede ser escrito como una integral pesada ahora por el area relativa
ocupada por cada clase de partícula

Q =

Z d2

d1

~Q(ds)�Sr(ds) (2.35)

2.4.6. Esquemas de emisión de polvo mineral
Numerosos intentos se han llevado a cabo para cuantificar la emisión de polvo mineral por erosión

eólica, tanto mediante observaciones de campo bajo condiciones naturales (Gillette, 1977; Gillette
and Walker, 1977; Nickling, 1983; Nickling and Gillies, 1993; Nickling et al., 1999; Gomes et al., 2003;
Rajot et al., 2003) como en experimentos de laboratorio con túneles de viento (Shao et al., 1993).
Estos experimentos intentan relacionar las mediciones del flujo vertical de polvo mineral emitido,
F , con la velocidad de fricción, u�. En general, las mediciones indican que existe un incremento
abrupto de la producción de polvo mineral con la velocidad del viento (Gillette, 1981). Los datos
experimentales suelen mostrar una variación muy grande entre sí dada la incertidumbre asociada
a las mediciones de flujos de masa que involucran partículas pequeñas y debido a que la erosión
eólica depende de numerosos factores diferentes, v.g., propiedades del suelo, características de la
superficie, condiciones atmosféricas, etc. En consecuencia, es difícil derivar relaciones empíricas del
flujo de emisión a partir de datos experimentales y existe una gran cantidad de parametrizaciones
diferentes (v.g., ver Greeley and Iversen, 1985).

Los esquemas de emisión más sencillos asumen un comportamiento asintótico del flujo vertical
de emisión con la velocidad de fricción de la forma

F / un� (2.36)

con las observaciones indicando que n se encuentra principalmente en el rango 3-5 (Shao, 2008).
Aunque estos esquemas de emisión empíricos tienen la ventaja de ser simples, carecen de validez
general pues han sido determinados a partir datos experimentales obtenidos en condiciones específi-
cas. Es de esperar que un esquema de emisión general considere que la producción de polvo mineral
depende de una variedad de parámetros no considerados por la mayoría de las parametrizaciones
empíricas, v.g., la distribución de tamaños y densidad de partículas, características del suelo, etc.

A fin de tratar este problema, se llevaron a cabo numerosos intentos de desarrollar esquemas de
emisión teóricos o semi-empíricos basados en fundamentos físicos (v.g. Shao et al., 1993; Martico-
rena and Bergametti, 1995; Shao, 2001; Alfaro and Gomes, 2001). Por ejemplo, Owen8 derivó una
expresión que predice una dependencia del flujo con la velocidad de fricción que se aproxima asintó-
ticamente a u4

�. Esta predicción del flujo se puede expresar mediante la relación de proporcionalidad
aproximada

F / u4
�

�
1� u�t

u�

�
(2.37)

8Desafortunadamente, Owen nunca publicó la derivación de su expresión. Según Shao et al. (1993), para obtener
sus resultados, Owen consideró la vorticidad generada en el proceso de impacto de los granos saltantes contra la
superficie. Para más detalles, ver también Gillette and Passi (1988).
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para u� > u�t, la cual arrojó una buena correlación con datos experimentales (Gillette and Passi,
1988).

Mientras que algunas investigaciones indican que el flujo vertical de emisión incrementa con u�
más rápidamente que el flujo horizontal de saltación (Gillette and Passi, 1988; Nickling et al., 1999),
en consistencia con la ley F � u4

� expresada en la Ec. (2.37), varios estudios han remarcado influencia
del impacto de granos saltantes o sandblasting en la producción de polvo mineral (v.g., Gillette, 1981).
Estos estudios indican que existe una relación de proporcionalidad entre la producción de polvo y el
flujo de saltación, y han encontrado una ley de escala del tipo F � u3

�, la cual ha sido verificada por
numerosos estudios experimentales, tanto en laboratorio con túneles de viento (Shao et al., 1993)
como en condiciones naturales (Gillette, 1977; Gomes et al., 2003).

Westphal et al. (1987), basándose en el análisis de mediciones realizadas en distintos suelos,
propuso las siguientes expresiones para el flujo vertical F (kgm�2 s�1) de aerosoles con tamaños
d < 10�m en función de la velocidad de fricción

F = 10�5 u4
� si u� � u�t (para suelos arcillosos limosos) (2.38a)

F = 2� 10�6 u3
� si u� � u�t (para suelos arenosos) (2.38b)

con u� en ms�1 y donde se consideró un umbral fijo de u�t = 0;3m=s. La Ec. (2.38) supone que la
dependencia F � u4

� es más apropiada para suelos en los que predomina la arcilla o el limo, mientras
que la dependencia F � u3

� es más apropiada para suelos arenosos.
Por su parte, algunos modelos teóricos han asumido que el flujo vertical de emisión de polvo

mineral es proporcional al flujo horizontal de partículas saltantes (Marticorena and Bergametti,
1995; Shao et al., 1996)

F = �Q (2.39)

donde � es la eficiencia de sandblasting, que cuantifica la eficiencia del bombardeo de granos saltan-
tes como mecanismo de producción de polvo por el impacto contra la superficie. Marticorena and
Bergametti (1995), utilizando los datos experimentales obtenidos por Gillette (1977), encontraron
una expresión de � (cm�1) en términos del contenido de arcilla del suelo

log� = 0;134( %clay)� 6 (2.40)

Para el flujo de saltación Marticorena and Bergametti (1995) utilizó la expresión de White (1979)
(ver Tabla 2.2), resultando en la siguiente expresión para el flujo vertical

F = c�
�a
g
u3
�

�
1 +

u�t
u�

��
1� u2

�t
u2
�

�
(2.41)

donde c = 2;61 es una constante de proporcionalidad determinada experimentalmente. El esquema de
emisión de Marticorena and Bergametti (1995) predice una ley de escala de la forma u3

�, a diferencia
de la ley u4

� predicha por Owen en la Ec. (2.37). Cabe destacar que algunos estudios experimentales
posteriores mostraron que la capacidad de producción de polvo de un suelo no incrementó con el
contenido de arcilla, sino que, al contrario, se observó una ligera disminución de la eficiencia de
sandblasting con el contenido de arcilla (Gomes et al., 2003).

Las parametrizaciones de F presentadas hasta el momento dan cuenta del flujo total de emisión
y no distinguen la contribución asociada a cada clase de partículas. Los esquemas de emisión espec-
trales, en cambio, pueden predecir el flujo de emisión de cada clase partícula en el suelo, siendo esta
información clave para los modelos numéricos. Uno de tales esquemas espectrales fue desarrollado
por Shao et al. (1993, 1996), a partir del cual es posible calcular el flujo ~F (dd; ds) de partículas de
polvo de tamaño dd debido al impacto de partículas saltantes de tamaño ds. Esta teoría tiene en
cuenta la interacción entre partículas y puede ser derivada mediante consideraciones basadas en el
balance de energía durante el proceso de impacto de partículas saltantes. Notablemente, el modelo
de Shao predice también la relación de proporcionalidad dada por la Ec. (2.39), pero resuelta en
tamaño. En las sección 2.4.7 se describe en detalle este esquema.

Posteriormente, Lu and Shao (1999) propusieron un esquema de emisión basado en la remoción
de volumen del suelo debido al impacto de granos saltantes sobre la superficie. Según esta teoría, el
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flujo vertical escala como F / u3
� para suelos suficientemente ‘duros’, mientras que se obtiene una

ley de escala F / u4
� para suelos ‘blandos’ y fácilmente erosionables.

Los esquemas de emisión de Marticorena and Bergametti (1995), Shao et al. (1996) y Lu and Shao
(1999) fueron comparados con los datos experimentales de Gillette (1977), dando los tres esquemas
resultados razonables (Shao, 2008). Es importante destacar que los parámetros de los esquemas de
Marticorena and Bergametti (1995) y Lu and Shao (1999) están basadas en los datos experimentales
de Gillette (1977), mientras que el esquema de Shao et al. (1996) se basa en datos independientes
obtenidos a partir de las mediciones de laboratorio con un tunel de viento realizadas por Shao et al.
(1993).

Posteriormente, Shao (2001, 2004) amplio su teoría incluyendo los tres mecanismo naturales de
producción de polvo mineral mostrados en la Fig. 2.4: inyección aerodinámica, desprendimiento de
partículas del suelo por impacto de granos saltantes y fragmentación de agregados saltantes. Tanto
el esquema de Lu and Shao (1999) como los esquemas posteriores, se vuelven más complejos y
dependen de la disponibilidad de una mayor cantidad de información y datos de campo confiables.
Estos esquemas son más difíciles de usar en la práctica y posiblemente no son apropiados para
implementar en un modelo numérico de transporte con fines de pronóstico operacional.

2.4.7. Teoría de Shao
El modelo teórico derivado por Shao et al. (1993, 1996) considera la producción de polvo mineral

como resultado de la transferencia de la energía de los granos saltantes a las partículas más pequeñas
durante el impacto contra la superficie. Según esta teoría, la emisión se produce cuando la energía
cedida a la superficie por cada impacto es suficiente para romper los enlaces de las partículas de
polvo con el suelo. Este esquema de emisión está basado en el estudio experimental llevado a cabo
por Shao et al. (1993) en un túnel de viento, en el cual se midió de forma simultánea la producción
de polvo mineral y el flujo de saltación. Los resultados experimentales indican que el bombardeo por
medio de partículas saltantes es el mecanismo de emisión de polvo mineral dominante, mientras que
la emisión por inyección aerodinámica, en ausencia de saltación, es muy pequeña salvo durante un
corto periodo transitorio inicial.

El impacto continuo de partículas saltantes sobre la superficie puede considerarse como un pro-
ceso abrasivo y, en efecto, la teoría de Shao et al. (1993, 1996) se asemeja a las investigaciones
sobre abrasión eólica. Diversos experimentos han demostrado que los parámetros fundamentales que
determinan la abrasión eólica de minerales son la energía cinética de las partículas abrasivas y la
energía de enlace del material erosionado (Dietrich, 1977a,b; Greeley et al., 1982).

A continuación seguimos el procedimiento de Shao et al. (1993) para derivar una expresión del
flujo vertical de partículas de polvo de tamaño dd emitidas por el bombardeo de partículas saltantes
de tamaño ds y masa ms, el cual puede ser escrito en la forma

~F (dd; ds) = mdndns (2.42)

donde nd es el número típico de partículas de polvo mineral emitidas a causa del impacto de una
partícula saltante y ns es el número de impactos por unidad de área y de tiempo. Denotando con
U1 y U2 a las velocidades típicas de un grano saltante justo antes y después de cada impacto,
respectivamente, la energía cedida a la superficie por cada impacto puede escribirse como E2�E1 =
0;5ms(U

2
2 � U2

1 ). Si  es la energía potencial de enlace típica de una partícula adherida al suelo, el
balance de energía implica

nd = cE(E2 � E1) (2.43)

donde cE < 1 fue originalmente asumida como una constante, pero posiblemente depende de ds.
Para encontrar una expresión de ns, escribimos la contribución al flujo de momento debido a las
partículas como �p = nsms(U2 � U1) y, usando la expresión (2.31) para la partición del flujo de
momento, obtenemos

ns =

�au
2
�

�
1� u2

�t
u2
�

�
ms(U2 � U1)

(2.44)
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Reemplazando la Ec. (2.43) y la Ec. (2.44) en la Ec. (2.42), obtenemos

~F (dd; ds) = �au
2
�

�
1� u2

�t
u2
�

�
cEmd(U2 + U1)

2 
(2.45)

En base a la teoría de saltación de Owen (1964), Shao et al. (1996) argumentó que que el parámetro
adimensional 
, definido como 
 = 0;5(U2 +U1)=u�, es aproximadamente constante bajo condiciones
típicas: 
 � 2;5. Esta hipótesis da lugar a la predicción de una ley de escala F � u3

� para el flujo
vertical. Utilizando la expresión del flujo de saltación dada por la Ec. (2.32), Shao et al. (1993)
reescribió la expresión (2.45) para el flujo de emisión en la forma

~F (dd; ds) = 

cE
c

mdg

 (dd)
~Q(ds) (2.46)

donde c es la misma constante que aparece en la Ec. (2.32). Esta ecuación predice que el flujo de
emisión es proporcional al flujo de saltación, con la eficiencia de sandblasting

�(dd; ds) = 

cE
c

mdg

 (dd)
(2.47)

siendo proporcional a la fracción de energía de cada impacto empleada en romper los enlaces (i.e.,
cE) e inversamente proporcional a la energía de enlace ( ). Debido a que la energía  es difícil de
obtener a partir de primeros principios, se han propuesto algunas parametrizaciones.

Shao et al. (1996) obtuvo una expresión semi-experimental de ~F (dd; ds) asumiendo que la energía
 puede expresarse como el producto de una fuerza de arrastre promedio dada por (�=4d2

d)�au
2
�t(dd)

y una escala de longitud, proporcional a dd. Esta hipótesis resulta en

 = c (�=4)�au
2
�t(dd)d

3
d (2.48)

donde el coeficiente c debe ser determinado experimentalmente. Esta aproximación asume que la
velocidad de fricción umbral es una medida de la intensidad de los enlaces de las partículas de
polvo. Reemplazando esta última expresión en la Ec. (2.47), se obtiene la siguiente expresión para
la eficiencia de sandblasting

�(dd; ds) = 
g
2�p
3�a

�(dd; ds)

u2
�t(dd)

(2.49)

donde � es un parámetro adimensional que debe ser determinado empíricamente. Basado en un
conjunto límitado de datos obtenidos a partir de mediciones en un tunel de viento, Shao et al.
(1996) obtuvo la siguiente expresión

�(dd; ds) = �1(ds)�2(dd) (2.50)

donde la función �1 fue ajustada por:

�1(ds) = a ln(ds) + b (2.51)

con a = 0;125� 10�4, b = 0;328� 10�4 y ds en mm. Por su parte, la función �2 fue ajustada por:

�2(dd) = exp(add + b) (2.52)

con a = �140;7, b = 0;37 y dd en mm. En la Fig. 2.10 se puede ver la dependencia de �1 y �2. Estos
resultados indican que la eficiencia del bombardeo aumenta con el tamaño de las partículas saltantes
y disminuye con el tamaño de las partículas de polvo mineral. Nótese que la parametrización es
válida únicamente para partículas saltantes suficientemente grandes, i.e., ds > 72;5�m.

Posteriormente, Shao and Leslie (1997) obtuvo una expresión similar del flujo vertical, usada
para estudiar la erosión eólica en Australia:

~F (dd; ds) =
�(dd; ds)

u2
�t(dd)

~Q(ds) (2.53)
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Figura 2.10: Eficiencia del bombardeo por partículas saltantes según la teoría de Shao et al. (1996):
(a) Factor 105�1 y (b) Factor �2. La eficiencia de sandblasting es proporcional al parámetro � = �1�2

a través de la Ec. (2.49).

donde � (ms�2) ahora es un parámetro dimensional también asociado a la eficiencia del bombardeo
de partículas saltantes. En este caso la expresión obtenido experimentalmente fue

�(dd; ds) = [0;6 log(ds) + 1;6] exp(�140dd) (2.54)

con dd y ds en milímetros. A diferencia de la expresión anterior, aquí no se incluye la dependencia
con la densidad de la partícula �p y posiblemente es de carácter menor general.

2.4.7.1. Distribución no uniforme de partículas

Para determinar el flujo vertical de emisión total, F , de un suelo con una distribución no uniforme
de partículas, sumamos la contribución de todas partículas de polvo (dd < d�) emitidas por el impacto
de todas partículas saltantes (ds > d�). La integración sobre dd y ds da lugar a (Shao et al., 1996)

F =

Z dm

d∗

Z d∗

0

~F (dd; ds)p(dd)p(ds) �dd �ds (2.55)

siendo d� el tamaño que determina la transición saltación-suspensión, según el criterio discutido en la
sección 2.4.2, y dm es el máximo tamaño de partícula saltante en el suelo. La Ec. (2.55) asume que el
tamaño de partícula dominante en un determinado tipo de suelo erosionado, también será dominante
en la distribución de partículas emitidas. Esta hipótesis concuerda con las observaciones realizadas
por Leys and Mctainsh (1996), quienes observaron una fuerte correlación entre la distribución de
tamaños del material sedimentario colectado y del suelo erosionado.

Los principales resultados que serán utilizados en los próximos capítulos se resumen en la
Fig. 2.11. Se muestra el flujo horizontal de saltación Q (línea partida) y el flujo vertical F (lí-
nea sólida azul) como función de u� según la teoría de Shao et al. (1996). Para obtener los flujos
totales se utilizaron las ecuaciones (2.34) y (2.55). El cálculo de las integrales se realizó usando
una distribución de tamaños característica de los depósitos volcánicos del CC según un conjunto de
mediciones realizadas en la Patagonia (para más detalles ver sección 4.2). Para estimar los flujos F
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Figura 2.11: Flujo vertical F y flujo horizontal de saltación Q. Acorde a Westphal et al. (1987),
la expresión del flujo F = 10�2u4

� (línea sólida verde) es apropiada para suelos arcillosos limosos,
mientras que F = 2 � 10�3u3

� (línea sólida roja) es más apropiado para suelos arenosos. Para el
cálculo del flujo vertical según el esquema espectral basado en la teoría de Shao et al. (1993, 1996)
(línea sólida azul) se utilizó una distribución de tamaños de depósitos volcánicos de la Patagonia,
considerando un suelo seco y desnudo.

y Q hemos considerado la expresión Ec. (2.18) del umbral para un suelo seco y desnudo, según la
cual el mínimo umbral es aproximadamente u�t � 0;25. Notemos que el flujo cerca del umbral se
vuelve muy sensible a la variaciones de u�. Las parametrizaciones de la teoría de Shao serán usadas
en los capítulos 4 y 5.

En la Fig. 2.11 también se representan las expresiones del flujo vertical para suelos arenosos (línea
sólida roja) y para suelos arcillosos (línea sólida verde) según el esquema propuesto por Westphal
et al. (1987), dadas por la Ec. (2.38). Recordemos que estas expresiones proveen la emisión total de
partículas de tamaños d < 10�m, por lo cual es de esperar que la producción de polvo mineral en
este caso sea menor que la predicha por el esquema de Shao. En el capítulo 6 se utilizará el esquema
de Westphal, reescalando las expresiones del flujo convenientemente para el estimar la emisión total
(i.e., considerando todos los tamaños de partícula).



Capítulo 3

Sistema de modelado

El sistema de modelado empleado tiene como objetivo representar adecuadamente el proceso de
erosión eólica de los depósitos volcánicos y el transporte subsecuente de la ceniza resuspendida. Un
diagrama del esquema de modelado se muestra en la Fig. 3.1. El procedimiento empleado consiste
de dos pasos consecutivos. En primer lugar, el modelo meteorológico (WRF-ARW) es ejecutado a fin
de obtener los campos meteorológicos. Posteriormente, el modelo de dispersión (FALL3D) calcula la
advección, difusión y depósito de la ceniza emitida. Ambos modelos son acoplados de manera offline,
lo que implica que no se tiene en cuenta el efecto que la presencia de cenizas en la atmósfera puede
tener sobre los campos meteorológicos. En la práctica, esto implica que los modelos son ejecutados en
forma secuencial y que el flujo de información va del modelo meteorológico al modelo de dispersión
en un único sentido, tal como es representado en la Fig. 3.1.

3.1. Modelo meteorológico WRF-ARW
Los campos meteorológicos fueron simulados usando el núcleo ARW (Advanced Research WRF)

del modelo WRF (Weather Research and Forecasting). El WRF-ARW es un modelo de predicción
numérica del tiempo diseñado para la investigación y para aplicaciones operativas, desarrollado y
mantenido por el National Center for Atmospheric Research (NCAR) en colaboración con otros
organismos. El código del modelo está abierto a la comunidad y se encuentra disponible en versión
paralelizada. El WRF-ARW posee una amplia comunidad de usuario, se encuentra en continuo
desarrollo y, próximamente, será el modelo oficial del Servicio Meteorológico Nacional (Argentina).

Una descripción detallada del modelo puede encontrarse en Skamarock et al. (2008). El WRF-
ARW integra la ecuaciones de Euler compresibles y no hidrostáticas. Para la integración temporal
se usa un esquema de Runge-Kutta de tercer orden. El modelo utiliza un sistema de coordenadas
verticales que siguen el terreno (sistema de coordenadas � propuesto por Laprise, 1992), con una
superficie de presión constante en el tope (definida en 50hPa en este trabajo). La grilla horizontal
se define del tipo Arakawa-C (Arakawa and Lamb, 1977). Adicionalmente, dentro del WRF-ARW
existen varias opciones y parametrizaciones para representar diversos procesos físicos, entre los que se
incluyen la microfísica de la atmósfera, transferencia radiativa (onda larga y onda corta), cúmulus,
capa límite planetaria (PBL) y capa superficial (SL). Todos los esquemas físicos empleados y la
configuración general del modelo se resume en la Tabla 3.1.

Para especificar las condiciones iniciales y las condiciones de borde del dominio exterior, se
utilizaron datos del reanálisis1 ERA-Interim de aproximadamente 0;75� de resolución horizontal y
60 niveles verticales desde el nivel del suelo hasta 0;1hPa (Dee et al., 2011), provistos por el Centro
Europeo de Predicción Meteorológica a Medio Plazo (ECMWF en sus siglas inglesas) cada 6 horas.

El modelo WRF-ARW también requiere como datos de entrada información geográfica. Se utili-
zaron datos estáticos provistos por el U.S. Geological Survey (USGS) para uso de suelo y elevación

1Un reanálisis provee una descripción numérica de la atmósfera por medio de la combinación de modelos y ob-
servaciones empleando métodos de asimilación de datos. Los datos de reanálisis consisten de un conjunto de campos
grillados, espacial y temporalmente completos, coherentes con las leyes físicas (Kalnay et al., 1996).

35
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WRF Model
ARW core

Output in NetCDF
Meteorological fields:

Pressure/Geopotential height
Temperature/Potential temperature

Surface winds/Friction velocity
3D winds, Precipitation, etc...

Land-Surface fields:
Soil Moisture, etc...

Terrestrial data:
Terrain elevation

Soil texture
Land use, etc...

Gridded Meteorological 
data:
GFS, 

ECMWF, etc...

Output in NetCDF
3D particle concentration

Ground concentration
PM20/PM10/PM5 concentration

Particle column mass
Deposit load

Deposit thickness
Optical properties (AOD)

FALL3D Model

Advection

Diffusion

Sedimentation

Dry deposition

Wet deposition

Emission
Modeling

Deposit properties:
Grain size distribution

Particle density
Sphericity
Porosity

Offline Coupling

Meteorological model

Dispersion model

Figura 3.1: Diagrama del sistema de modelado. El modelo meteorológico se acopla de manera
offline al modelo de dispersión de cenizas volcánicas, el cual contempla diversos procesos eólicos, i.e.,
advección, difusión turbulenta, sedimentación y deposición (seca y húmeda).

del terreno. En particular, para representar el terreno se utilizaron los datos topográficos GTOPO30
y su versión más reciente GMTED2010 (Global Multi-resolution Terrain Elevation Data 2010), en
ambos casos con resolución espacial de 30 arc-s. A continuación se describen brevemente los esquemas
físicos más relevantes para el modelo de resuspensión.

3.1.1. Capa Límite Planetaria (PBL)
Varios trabajos previos han remarcado que una descripción satisfactoria del transporte de aero-

soles depende de una correcta representación de la Capa Límite Planetaria (PBL) (v.g., Mao et al.,
2006; Pérez et al., 2006). Los flujos turbulentos dentro de la PBL se encuentran en escalas temporales
y espaciales que no pueden ser resueltas por los modelos meteorológicos de mesoescala actuales. En
consecuencia, el WRF-ARW implementa varios esquemas de PBL que se encargan de determinar el
perfil de los flujos dentro de la capa convectiva de mezcla y la capa límite estable. Por su parte, los
flujos superficiales son provistos por los esquemas de suelo y capa superficial. Para tratar la turbu-
lencia en la PBL, las ecuaciones generales se descomponen en ecuaciones para los valores medios y
para las fluctuaciones, lo cual da lugar a un tipo de modelado conocido como Reynolds-Averaged
Simulation (RAS) (ver sección 2.4.1). Este procedimiento pone el énfasis en los campos medios y
es adecuado cuando la grilla numérica es incapaz de resolver las fluctuaciones turbulentas. Como
resultado, el sistema de ecuaciones que describe la PBL no es cerrado, ya que el promediado de
Reynolds introduce nuevas incógnitas constituidas por los flujos turbulentos, v.g., uxuz (utilizando
la notación empleada en la sección 2.4.1 para denotar las fluctuaciones de la velocidad en el flujo
turbulento).

El esquema de PBL usado en este trabajo es una implementación de Janjić (1990) del modelo
de clausura de Mellor and Yamada (1974, 1982) de orden 1.5 (Stull, 1988) para representar la
turbulencia encima de la capa superficial y es, por tanto, referida como esquema de Mellor-Yamada-
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Tabla 3.1: Configuración general del modelo WRF-ARW empleada en
esta tesis.

Parametera Value

Input data:
Terrain and land use USGSb

Initial and boundary ERA-Interimc

Temporal interval of boundary 6 h
Domains:
Map projection Lambert Conformal
Nesting Two-way (multiple input files)
Spatial resolution 18, 6 and 2 km
Vertical levels 60
Physics:
Planetary Boundary Layer Mellor-Yamada-Janjić
Surface layer Eta Similarity
Surface Noah/RUC Land Surface Model
Microphysics Eta (Ferrier)
Short wave radiation Dudhia scheme
Long wave radiation RRTM scheme
Cumulus Convection Betts-Miller-Janjić
Dynamics:
Dynamics Non hydrostatic
Time integration Runge-Kutta 3rd order
Turbulence and Mixing 2nd order diffusion on model levels
Eddy Coefficient 2D Smagorinsky
Horizontal Momentum Advection 5th order
Vertical Momentum Advection 3rd order

a See Skamarock et al. (2008) for further details.
b Static data from the U.S. Geological Survey (USGS): 24-category USGS-based
land use and topography data from the USGS 30 arc second resolution global
dataset (GTOPO30 and GMTED2010).
c ERA-Interim re-analysis data (model levels and surface) obtained from the
ECMWF (European Center for Medium-range Weather Forecasts).

Janjić (MYJ) (Janjić, 1990, 1994, 2001).
Mellor and Yamada (1974, 1982) introdujeron un conjunto de modelos de clausura turbulenta

jerarquizados según distintos niveles simplificación con nivel decreciente de complejidad. El esquema
de Mellor-Yamada, en sus distintas formas, es ampliamente utilizado para modelar flujos de capa
límite atmosférica (Shao, 2008). El modelo de nivel 4 está basado en un esquema de clausura de
segundo orden, i.e., las ecuaciones para los momentos de primer y segundo orden son retenidas,
mientras que los momentos de tercer orden (v.g., uxuyuz) son expresados en término de los momentos
de segundo orden (v.g., uxuz) y otros parámetros. Este nivel requiere la solución de 13 ecuaciones
en derivadas parciales. A fin de reducir la complejidad de este modelo, en el nivel 3 se desprecian
algunos término y las ecuaciones para las fluctuaciones turbulentas consisten de dos ecuaciones en
derivadas parciales y 8 ecuaciones algebraicas. Este modelo todavía resulta costoso de resolver si otras
variables adicionales son consideradas, v.g., vapor de agua. Para obtener un modelo más eficiente
en término computacionales, Mellor and Yamada (1982) define un nuevo sistema de clausura de
nivel 2.5 despreciando la derivada material y los términos difusivos en la ecuación para la varianza
de la temperatura potencial. Estas aproximaciones están justificadas para condiciones estables y
levemente inestables de la atmósfera; en tanto que en el límite de convección libre, los errores son
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más probables (ver también Hu et al., 2010). El modelo resultante requiere de la solución de la
ecuación de pronóstico para el valor medio de la energía cinética turbulenta (TKE) por unidad de
masa, definida como

TKE =
1

2
(u2
x + u2

y + u2
z) (3.1)

El esquema MYJ implementado en el WRF-ARW está basado en el modelo de clausura de
nivel 2.5 y corresponde a lo que se denomina modelo de clausura local, en que todas las incógnitas
de ordenes superiores en cualquier punto del espacio son parametrizadas en término de cantidades
conocidas en ese mismo punto. La ecuación de pronóstico para la TKE es resuelta de forma iterativa.
La altura de la PBL es una magnitud relevante para el modelo de resuspensión y se obtiene a partir
del perfil de la TKE, con el tope de la PBL definido a partir de la condición de que la TKE decaiga
hasta un dado valor (0;2m2 s�2, ver Banks et al., 2016).

3.1.2. Capa Superficial (SL)
Los esquemas de capa superficial proveen información a los esquemas de PBL y de suelo. Espe-

cíficamente, estos esquemas calculan la velocidad de fricción y los coeficientes de intercambio que
permiten el cálculo de los flujos superficiales de calor y humedad por el esquema de suelo (Skamarock
et al., 2008). En este trabajo se utiliza el esquema de capa superficial Eta (Janjić, 1996, 2001), el cual
está basado en la teoría de la semejanza de Monin and Obukhov (1954) e incluye parametrizaciones
de la subcapa viscosa. Para calcular los flujos superficiales se emplea un método iterativo. Este es-
quema de capa superficial se debe ejecutar junto con el esquema de PBL de Mellor-Yamada-Janjić
(ver sección 3.1.1).

La teoría de la semejanza de Monin and Obukhov (1954) expresa los flujos en la capa superficial
bajo condiciones no neutrales en término de variables organizadas en grupos adimensionales. Una
longitud de escala importante en esta teoría es la longitud de Monin–Obukhov, L, definida como
(Stull, 1988)

L = � �vu
3
�

�g(w0�0v)s
(3.2)

donde �v es la temperatura potencial virtual y (w0�0v)s es el flujo turbulento vertical de �v en
superficie, con las fluctuaciones turbulentas siendo denotadas por las variables primadas. Según la
hipótesis de Monin and Obukhov (1954) el gradiente adimensional de la velocidad media se puede
escribir como una función ‘universal’ � que depende del parámetro de estabilidad � = z=L:

�(�) =
�z

u�

@U(z)

@z
(3.3)

En condiciones neutrales, la función � es igual a la unidad y se recupera el perfil logarítmico de
U(z), discutido en la sección 2.4.1. En el caso general, la función � = �(�) puede ser determinada
empíricamente (Panofsky and Dutton, 1984). Integrando la Ec. (3.3) es posible obtener la relación

u� =
�U(z)

ln

�
z

z0

�
�  (�) +  (�0)

(3.4)

con �0 = z0=L. Esta expresión provee un medio general para determinar el coeficiente de transferencia
de momento CM , definido por la Ec. (2.14). La Ec. (3.4) indica que la velocidad de fricción aumenta
con el incremento de la velocidad del viento y la rugosidad, como es de esperar; además, esta ecuación
demuestra que la turbulencia convectiva también incrementa el valor de u� (Panofsky and Dutton,
1984). El esquema de capa superficial determina la velocidad de fricción a partir de la expresión (3.4)
utilizando las funciones de estabilidad  propuestas por Paulson (1970) para una atmósfera inestable
y las de Holtslag and Bruin (1988) para el caso estable.



3.2. MODELO DE DISPERSIÓN FALL3D 39

3.1.3. Modelos de Suelo (LSM)
El estado del suelo condiciona a su vez el estado de la atmósfera por medio de diversas interaccio-

nes superficie-atmósfera. A fin de representar los procesos a nivel del suelo, v.g., transporte de agua
o calor, el modelo WRF se acopla a un modelo de suelo que da cuenta de diversos intercambios entre
la atmósfera y la superficie terrestre a fin de establecer la condición de borde inferior del modelo
atmosférico de base.

Un modelo de suelo o Land Surface Model (LSM) debe proveer los flujos superficiales de calor
latente y calor sensible, la radiación de onda larga saliente y la radiación de onda corta reflejada.
Los LSMs más avanzados consideran interacciones suelo-vegetación-atmósfera y pueden simular la
evolución temporal de variables tales como el contenido de humedad y la temperatura del suelo.
Dado que la humedad del suelo es relevante para el modelo de resuspensión, en esta sección se trata
brevemente la forma en que es calculada esta variable por el WRF-ARW.

Dos modelos de suelo son empleados en este trabajo. En primer lugar, el LSM Noah (Chen
and Dudhia, 2001; Ek et al., 2003) es un modelo de suelo que predice temperatura y contenido de
humedad en cuatro capas de suelo de 10, 30, 60 y 100 cm de espesores (i.e., 2m de profundidad)
desde la superficie hacia abajo. Este esquema tiene la importante ventaja de ser consistente con los
datos de humedad de suelo de algunos de los análisis más comúnmente usados (Zeng et al., 2015).
Sobre este punto volveremos en el cap. 6.

Por otra parte, el LSM RUC (Smirnova et al., 1997, 2000) es un modelo de niveles múltiples que
plantea ecuaciones de balance de calor y humedad en el suelo. El modelo de suelo provee temperatura
y humedad del suelo en 6 ó en 9 niveles; en este caso, el primer nivel se encuentra sobre la superficie
del suelo y los restantes a profundidades de 1, 4, 10, 30, 60, 100, 160, 300 cm (Smirnova et al.,
2016). La ventaja de este LSM es que provee la humedad de suelo con mayor resolución en la
porción superior del dominio, como es requerido por los modelos de erosión eólica y el modelo de
resuspensión en particular. No obstante, los niveles que utiliza no coinciden con aquellos usados en
distintas fuentes de datos, v.g., reanálisis, lo cual da lugar a ciertas inconsistencias (ver capítulos 4
y 6).

A fin de representar el transporte vertical de agua en una columna de suelo, ambos modelos
de suelo usan una ecuación unidimensional para la humedad de suelo volumétrica, wv (m3=m3),
conocida como la forma difusiva de la ecuación de Richards (Philip and De Vries, 1957), que tiene
en cuenta la difusión y el movimiento del agua por acción de la gravedad

@wv
@t

=
@

@z

�
D(wv)

@wv
@z

+K(wv)

�
+ Fw (3.5)

siendo D y K la difusividad del agua en el suelo y la conductividad hidráulica, respectivamente.
Estos parámetros dependen de forma no lineal de wv. El término Fw da cuenta de las fuentes y
sumideros de humedad, v.g., precipitación, evaporación o escurrimiento superficial (runoff). Para
derivar esta ecuación se asume un flujo vertical en un medio poroso isótropo y homogéneo. En el
capítulo 6 se discutirá más acerca de las implicaciones de esta aproximación ante la presencia de
depósitos volcánicos.

3.2. Modelo de dispersión FALL3D
El modelo FALL3D es un modelo euleriano de transporte y depósito de cenizas volcánicas que

ha sido utilizado tanto para el estudio de eventos pasados como con fines de pronóstico (Costa et al.,
2006; Folch et al., 2009). El modelo calcula el campo 3D dependiente del tiempo de concentración
en masa (gm�3) de ceniza en la atmósfera para un número arbitrario de clases de partículas. Las
partículas de cada clase están caracterizadas por un tamaño de grano (diámetro), una densidad y
un factor de forma (i.e., la esfericidad definida en la sección 2.2.1).

El FALL3D permite realizar simulaciones numéricas alternativamente para erupciones volcánicas
(v.g., Folch et al., 2012a; Collini et al., 2013) o para la resuspensión eólica de depósitos volcánicos
(Folch et al., 2014; Reckziegel et al., 2016a; Mingari et al., 2017a). La diferencia entre ambos casos
radica en la definición del término fuente, tal como es resaltado en el bloque de la Fig. 3.1.
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En la sección 3.2.1 se describe el modelo de dispersión y las parametrizaciones usadas. En tanto
que en la sección 3.3 se describe la implementación del esquema de emisión utilizada en esta tesis
para definir el término fuente en las simulaciones de resuspensión de cenizas volcánicas.

3.2.1. Ecuación de advección, difusión y sedimentación
En los modelos eulerianos se asume que la fase del material particulado se comporta como un

continuo, tal como la fase del fluido. Entonces, es posible escribir una ecuación análoga a la ecuación
de continuidad para una propiedad escalar de un fluido, caracterizada por una concentración � (v.g.,
Vallis, 2006),

@�

@t
+r� (�vp) = qv (3.6)

donde qv da cuenta del efecto neto de todos los procesos no conservativos por unidad de volumen. La
velocidad de advección, vp, es la velocidad de las partículas y puede ser escrita como vp = u+ vrp,
donde vrp denota la velocidad relativa de las partículas con respecto al fluido y u es el campo
de velocidades del flujo del fluido. La velocidad relativa depende del tiempo de respuesta de las
partículas a los cambios en la velocidad del aire y de la sedimentación producida bajo la acción de
la gravedad. Despreciando cualquier efecto inercial sobre la velocidad de advección, lo cual es válido
en el límite de partículas pequeñas, la ecuación de continuidad (3.6) aplicada a la concentración en
masa de partículas, c, puede simplificarse a

@c

@t
+ ux

@c

@x
+ uy

@c

@y
+ (uz � vset)

@c

@z
= c

@vset
@z
� cr�u +Kmr2c+ sv (3.7)

escrita en un sistema cartesiano ordinario (x; y; z) con u = (ux; uy; uz), siendo vset la velocidad de
sedimentación (ver sección 2.2.1) y Km es la difusividad molecular para las partículas. El término
fuente, sv, está definido por la masa de material particulado que ingresa o es removido del dominio
por unidad de tiempo y volumen. Una ecuación de este tipo debe resolverse por cada clase de
partículas. En este modelo se deprecian los efectos de la interacción entre partículas (v.g., colisiones
o agregación).

Aplicando la descomposición c = C + c0, donde en mayúscula se denotan valores medios y las
variables primadas son las fluctuaciones turbulentas, es posible obtener una ecuación para C tomando
el valor medio de la ecuación de continuidad (3.7). Este procedimiento da lugar a a tres nuevas
incógnitas, i.e., las componentes del flujo turbulento medio (c0u0x; c

0u0y; c
0u0z) (v.g., Stull, 1988). Para

cerrar el sistema, se adopta un esquema de clausura de primer orden en que los flujos turbulentos
son parametrizados en término de los gradientes de C:

c0u0i = �Kij
@C

@xj
(3.8)

siendo Kij el tensor de difusividad turbulenta, que es asumido diagonal con elementos Kx, Ky y Kz.
Con este esquema de clausura, se obtiene la ecuación de advección, difusión y sedimentación para el
valor medio de la concentración (Costa et al., 2006; Folch et al., 2009)

@C

@t
+Ux

@C

@x
+ Uy

@C

@y
+ (Uz � vset)

@C

@z
=

C
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@z
� Cr�U +

@

@x

�
Kx

@C

@x

�
+

@

@y

�
Ky

@C

@y

�
+

@

@x

�
Kz

@C

@z

�
� �C + E

(3.9)

donde los términos asociados a la difusión molecular son despreciados frente a los términos de
transporte turbulento, tal como es habitualmente asumido en los modelos de disfusión atmosférica
(v.g., Seinfeld and Pandis, 2006). Esta ecuación asume que los principales factores que determinan
el transporte de ceniza son la advección por el campo medio del viento (Ux; Uy; Uz), el transporte
turbulento y la sedimentación de las partículas.

Para calcular la velocidad de sedimentación se utiliza la expresión (2.3) del coeficiente de arrastre,
CD, sugerida por Ganser (1993), cuya dependencia con el tamaño de la partícula se muestra en la
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z

x

s

h(x,y)

Terrain-following
coordinates

Terrain

Figura 3.2: Sistema de coordenadas que sigue el terreno utilizado por el modelo de dispersión
FALL3D. La ecuación de conservación para los contaminantes, originalmente escrita en las coor-
denadas cartesianas (x,y,z), es resuelta en un sistema de coordenadas (x,y,s) que sigue el terreno,
siendo s = z � h(x; y) y h(x; y) la elevación del terreno.

Fig. 2.1 (sección 2.2.1). El término fuente, E, da cuenta de las partículas que ingresan en el dominio
por la resuspensión de cenizas y es determinado por el esquema de emisión, tal como se detalla en
la sección 3.3. Las partículas puede ser removidas del dominio por deposición húmeda a una tasa
��C, siendo � el coeficiente de scavenging para deposición húmeda (sección 2.2.1). En el modelo se
asume que � depende de la intensidad de la precipitación según una sencilla expresión propuesta por
Brandt et al. (2002) (ver también Jung and Shao, 2006). En ausencia de precipitación, las partículas
son transferidas de la atmósfera a la superficie por deposición seca. Para representar este proceso,
se asume que las partículas son removidas del dominio a una tasa proporcional a la concentración
evaluada en el primer nivel del modelo, i.e., �vdC, siendo vd la velocidad de depósito (sección 2.2.1).
El efecto de la deposición seca no es representado como una fuente (sumidero) en volumen, sino que
es introducido en la condición de borde inferior, tal como se detalla en la sección 3.2.3.

El modelo FALL3D resuelve un sistema de nc ecuaciones desacopladas de la forma (3.9), donde
nc es el número de clases de partículas consideradas. Como resultado, se obtiene un campo de
concentración Ci = Ci(t; z; y; x) para cada clase de partícula, con i = 1; 2; : : : ; nc. Para la integración
se utiliza un esquema explícito en diferencias finitas. Los términos advectivos son discretizados según
el esquema de Lax-Wendroff de segundo orden y para los términos difusivos se usan diferencias
centradas. En la dirección vertical, los esquemas numéricos tienen en cuenta la no uniformidad de
la grilla.

3.2.2. Sistema de coordenadas
Para resolver la Ec. (3.9) se utiliza un sistema de coordenadas que sigue el terreno (Fig. 3.2), en

que la variable vertical es modificada por una transformación z ! s que depende de la altura del
terreno, h(x; y), según la relación

s = z � h(x; y) (3.10)

y las variables horizontales del sistema cartesiano ordinario permanecen sin cambiar. Aplicando esta
transformación, la derivada local y los términos advectivos en el miembro derecho de la Ec. (3.9) se
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escriben ahora
@C

@t
+ Ux

@C

@x
+ Uy

@C

@y
+ (Us � vset)

@C

@s
= : : : (3.11)

que tiene exactamente la misma forma que la ecuación original, con las substituciones (Seinfeld and
Pandis, 2006)

z ! s = z � h(x; y) (3.12)

Uz ! Us = Uz � Ux
@h

@x
� Uy

@h

@y
(3.13)

Esta transformación tiene la ventaja de mantener la ecuación de advección invariante, sin incluir
términos adicionales que incrementen el número de operaciones de punto flotante por cada paso
temporal, ya que la sustitución Uz ! Us puede realizarse por única vez al comienzo de la simula-
ción. Asimismo, bajo la transformación de coordenadas mencionada, los términos de difusión son
modificados debido a que el tensor de difusividad no es diagonal bajo esta transformación (McRae
et al., 1982a), lo cual complica significativamente el problema original. Los términos fuera de la
diagonal pueden ser significativos sólo en presencia de terreno abrupto, cuando no se cumplen las
condiciones

@h

@x
;
@h

@y
� 1; (3.14)

y poseen una contribución al transporte turbulento que es despreciable en la mayoría de los flujos
urbanos (McRae et al., 1982a) y posiblemente pueden ser despreciados en la mesoescala (Toon et al.,
1988). En definitiva, a fin de no deteriorar la eficiencia computacional, en este trabajo seguimos el
procedimiento de McRae et al. (1982b) e ignoramos la contribución a la difusión horizontal de los
términos no diagonales que resultan de aplicar la transformación z ! s.

3.2.3. Condiciones de borde
Como condición de borde se especifica un gradiente de concentración nulo, excepto en la super-

ficie. La condición de borde inferior especifica la transferencia de partículas entre la atmósfera y la
superficie. Se asume que la tasa en que las partículas son removidas del dominio por deposición seca
es F = �vdC(z1), siendo vd la velocidad de depósito y la concentración se ha evaluado en el primer
nivel del modelo. Esto resulta en la condición (Seinfeld and Pandis, 2006; Shao, 2008):

Kz
@C

@z
= v0dryC en z = z1 (3.15)

donde se ha definido v0dry = vdry � vset. En general, esta condición prescribe una gradiente no nulo
sobre la base del dominio (Calder, 1961). Para expresar la velocidad de depósito se utiliza el modelo
de resistencias descrito en la sección 2.2.1:

v0dry = vdry � vset =
1

ra + rs + rarsvs
(3.16)

con las parametrizaciones propuestas por Feng (2008).

3.2.4. Coeficientes de difusión turbulenta
A menudo, la difusividad turbulenta para partículas se identifica con la difusividad turbulenta

para la transferencia de momento (Km) o calor (Kh)2 en el aire. Según la teoría de la semejanza de
Monin and Obukhov (1954), el coeficiente de difusividad turbulenta para la transferencia vertical de
calor toma la siguiente forma aproximada en la capa superficial

Kh �
�u�z

�h
(3.17)

2Eddy diffusion coefficient for momentum or energy
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donde � = 0;4 es la constante de von Karman y �h puede ser estimado para diferentes regímenes de
estabilidad usando (Businger et al., 1971; Jacobson, 2005)

�h =

8>>>>>>>><>>>>>>>>:

Prt + �h
z

L

z

L
> 0 stable

Prt

�
1� 
h

z

L

��1=2 z

L
< 0 unstable

Prt
z

L
= 0 neutral

(3.18)

siendo Prt � 0;95 el número de Prandtl turbulento, �h = 7;8 y 
h = 11;6 (Högström, 1988). A fin
obtener una expresión de Kz válida para toda la PBL, se asume una sencilla extrapolación

Kz =

8<:
�u�z

�h

�
1� z

zi

�
z < zi

0 z � zi
(3.19)

siendo zi la altura de la PBL y hemos considerado difusividad nula por encima de la PBL. Esta
expresión es equivalente a la parametrización de Kz propuesta por Ulke (2000) para la PBL, con
los coeficientes de la Ec. (3.18) dados por Prt = 1, �h = 9;2 y 
h = 13, la cual se encuentra
implementada en el FALL3D como otra opción para el cálculo de la difusividad vertical3.

Es importante destacar que la difusividad turbulenta para partículas grandes puede diferir signi-
ficativamente de la difusividad para el transporte de escalares (v.g., Wang and Stock, 1993) debido
a efectos inerciales y al movimiento de las partículas bajo la acción de la gravedad en el seno de
un fluido. No obstante, algunos resultados teórica indican que estas diferencias no son substanciales
para partículas más pequeñas que 20�m si la turbulencias es razonablemente intensa (Shao, 2008);
en este, caso la aproximación (3.19) está justificada a fines prácticos.

El cálculo de Kz depende sensiblemente de las siguientes variables provistas por el modelo WRF-
ARW:

Longitud de Monin–Obukhov, L (Esquema de SL)

Velocidad de fricción, u� (Esquema de SL y suelo)

Altura de la PBL, zi (Esquema de PBL)

Entre paréntesis se especifican los módulos del WRF-ARW encargados de proveer la variable en
cuestión (ver sección 3.1). No obstante, vale aclarar que las variables L, u� y zi dependerán de
la elección conjunta de los esquemas de PBL, capa superficial y suelo, ya que estos tres módulos
trabajan de forma acoplada en el WRF-ARW.

El transporte de aerosoles es particularmente sensible al perfil de Kz, mientras que en nuestro
caso el modelo resultó más bien robusto ante variaciones de la difusividad turbulenta horizontal
KH � Kx = Ky. En este trabajo se utilizará mayormente la parametrización de KH del modelo
RAMS (Pielke et al., 1992). Para más detalles referimos al lector a Costa et al. (2006).

3.3. Esquema de emisión
El modelo FALL3D incluye tres esquemas de resuspensión con distintos niveles de complejidad

que fueron presentados en el estudio comparativo realizado por Folch et al. (2014):

(i) Esquema de Westphal (Westphal et al., 1987),

(ii) Esquema de Marticorena (Marticorena and Bergametti, 1995; Marticorena et al., 1997)
3En la implementación de la parametrización de Ulke (2000) en el FALL3D, el perfil de Kz es extendido a la

atmósfera libre por encima de la PBL de tal forma que Kz 6= 0 para z > zi. Para más detalles, ver Costa et al. (2006)
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(iii) Esquema de Shao (Shao et al., 1993; Shao and Leslie, 1997; Shao and Lu, 2000).

Estos esquemas de emisión fueron originalmente desarrollados teóricamente o calibrados experimen-
talmente para polvo mineral. El esquema de Shao es el esquema más sofisticado de los implementados
en el FALL3D y tiene la ventaja de haber sido desarrollado con bases teóricas, sin consideraciones
específicas acerca del origen del material particulado. En consecuencias, es de esperar que pueda ser
adaptado al caso específico de cenizas volcánicas más fácilmente. Por otra parte, el esquema de Shao
es un esquema espectral, i.e., el flujo de emisión es resuelto en el tamaño de las partículas emitidas.
La implementación original del esquema de Shao (Folch et al., 2014) fue modificada en posteriores
trabajos para modelar la resuspensión de cenizas (Reckziegel et al., 2016a; Mingari et al., 2017a), ob-
teniéndose resultados prometedores. En consecuencia, en este trabajo nos centraremos mayormente
en el esquema de Shao (capítulos 4-5), cuya implementación para este trabajo se describe en detalle
en la sección 3.3.1.

Por su parte, los esquemas de Westphal y Marticorena predicen el flujo total de emisión (F ). En
este caso, el flujo de emisión correspondiente a la clase de partículas con un tamaño característico
di, puede ser determinado si es conocida la fracción en masa, Pres(di), de partículas resuspendidas

F (di) = Pres(di)F (3.20)

Sin embargo, la fracción Pres(d) no es conocida en general y en la implementación actual del FALL3D
se asume que coincide con la distribución de tamaño de partículas discretizada

P (di) =

Z di+0;5�xi

di�0;5�xi

p(d)�d (3.21)

siendo p(d) la distribución de tamaños de partícula en el depósito y �xi el rango de tamaños en
la clase con tamaño di. Esta hipótesis está basada en los resultados experimentales discutidos es la
sección 2.4.7.1; sin embargo, la aproximación Pres(d) � P (d) no es válida en general.

A diferencia de los esquemas de Marticorena y Shao que predicen un flujo de emisión de la
forma F � u3

�, el esquema de Westphal, con el flujo de emisión dado por la Ec. (2.38a), asume una
dependencia de la forma F � u4

�. Este esquema requiere menos información de entrada que otros
esquemas más sofisticados y ha sido demostrado ser apropiado con fines de pronóstico operacional
(Folch et al., 2014) debido a su robustez, sencillez y versatilidad. Por tanto, será considerado en el
capítulo 6.

3.3.1. Implementación
Para estimar el término fuente E (kg s�1m�3) requerido por la Ec. (3.9), se asume que las

partículas emitidas por un elemento de grilla de área A son inyectadas en la atmósfera de forma
uniforme sobre un columna de volumen �V = A� zinj , siendo zinj la altura de inyección. Conocido
el flujo de emisión, F (kg s�1m�2), el término fuente puede calcularse como

E =
� _M

�V
= f

F

zinj
(3.22)

donde � _M = fA�F es la masa de partículas ingresada al dominio por unidad de tiempo. El factor
f da cuenta de la fracción de área de suelo erosionable que puede emitir cenizas volcánicas/polvo
mineral y, dada la heterogeneidad de los suelos erosionables, depende de la ubicación. Liu and
Westphal (2001) estimaron un valor promedio de f para la mayor fuente de polvo mineral del
este de Asia y utilizaron un valor constante f = 0;13 en sus simulaciones numéricas. Dada la
variabilidad de valores de obtenidos, algunos trabajos han considerado a f como un factor de ajuste
para hacer coincidir las simulaciones numéricas con las observaciones, el cual debe ser determinado
para cada situación particular (Wang et al., 2012). En el caso del modelado de la resuspensión de
cenizas, se ha sido estimado f � 0;1 (Folch et al., 2014). Por su parte, la altura inicial en que son
inyectados los aerosoles, zinj , puede tener influencia en el transporte posterior del material emitido
y en la concentración en superficie, especialmente cerca de las fuentes de emisión. La altura zinj
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es una magnitud incierta en los modelos numéricos y ha sido poco estudiada (Darmenov, 2009).
Originalmente, nosotros consideramos que zinj equivalía a la altura de las primeras 3 capas del
modelo (ver Mingari et al. (2017a) y capítulo 5). Sin embargo, dado que las observaciones indican
que el modelo tiende a sobrestimar la altura de la capa de aerosoles, consideramos más adecuado
identificar a zinj como la altura de la primera capa del modelo (capítulo 4). En cualquier caso, más
investigación es requerida en el futuro acerca de la altura de inyección, tal como se remarca en la
sección 3.3.2.

El flujo de emisión, F , debe ser provisto por el esquema de emisión. En la Fig. 3.3 se muestra un
diagrama esquemático con la secuencia de pasos necesarios para estimar F , junto con las parametri-
zaciones usadas en la implementación del esquema de emisión de Shao. El modelo requiere campos de

Threshold Friction Velocity - Ideal case 
Spherical particles over a dry and bare surface

Threshold Friction Velocity - General case

Soil moisture correction Vegetation correction

Saltation Flux

Vertical Flux

WRF Input:
Volumetric Soil Moisture

WRF Input:
Vegetation 
cover fraction

WRF Input:
Air Density

WRF Input:
Friction Velocity

Volcanological Input:
Soil Grain Size
Distribution

Volcanological Input:
Soil particle density
Porosity

Volcanological Input:
Soil particle density

Figura 3.3: Diagrama resumido de la implementación del esquema de emisión de Shao empleada
en este trabajo. Se detallan las parametrizaciones usadas junto con los datos de entrada requeridos
y el procedimiento seguido para determinar el flujo de emisión.

entrada meteorológicos (velocidad de fricción y densidad del aire) y datos de suelo (humedad volu-
métrica y fracción de cobertura vegetal) que son provistos por el WRF-ARW (ver Fig. 3.3). Además,
se requieren datos de entrada volcanológicos para caracterizar los depósitos volcánicos (densidad y
diámetro de partículas, porosidad y distribución de tamaños de partícula).
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Para el umbral de erosión se utilizó la Ec. (2.18) propuesta por Shao and Lu (2000) (sección 2.4.3),
junto con la Ec. (2.20) para la corrección por humedad del suelo (Fécan et al., 1999) y la Ec. (2.28)
para la corrección por vegetación basada en la teoría de Raupach et al. (1993) (sección 2.4.4). Aquí
es necesario aclarar que la corrección fw depende de la humedad gravimétrica del suelo, wg, mientras
que el modelo de suelo del WRF-ARW provee el valor volumétrico, wv. Ambas medidas se relacionan
a través de la Ec. (2.23) si es conocida la porosidad o la densidad aparente del depósito.

El cálculo de los flujos de emisión está basado en la teoría de Shao et al. (1993, 1996) (sec-
ción 2.4.7). El flujo para una distribución uniforme de partículas de tamaño dd debido al bombardeo
de partículas saltantes de tamaño ds, está dado por

~F (dd; ds) = �(dd; ds) ~Q(ds); (3.23)

con la eficiencia de sandblasting, �(dd; ds), estimada a partir de las Eqs. (2.49–2.52) determinadas
experimentalmente por Shao et al. (1996), junto con la Ec. (2.32) para el flujo de saltación unimodal,
~Q(ds) (sección 2.4.5).

En la formulación original, el tamaño dd refiere al tamaño de partículas de polvo mineral (dust)
que pueden ser transportadas en suspensión, mientras que las partículas saltantes tienen tamaño
ds. Análogamente, en nuestro caso dd será identificado con el tamaño de las partículas de ceniza
volcánica fina que pueden ser resuspendidas. En la implementación del esquema de Shao, utilizamos
el criterio discutido en la sección 2.4.2 para calcular el tamaño crítico, dc, que define la transición
entre las partículas en suspensión (dd < dc) y las partículas en saltación (ds > dc), i.e.,

dc = m�ax(d�; 76�m) (3.24)

con d� dado por la solución de (ver también Fig. 2.5)

vset(d�) = �u� (3.25)

donde la restricción impuesta a dc se debe a que la parametrización de la eficiencia de sandblasting,
Ec. (2.51), no tiene sentido para ds < 76�m (ver también Fig. 2.10).

Para depósitos con partículas de múltiple tamaños (sección 2.4.7.1), el flujo de emisión total se
obtiene a partir de la versión discretizada de la Ec. (2.55)

F =
X
dd

F̂ (dd) (3.26)

siendo F̂ (dd) el flujo para la clase de partículas con tamaño dd

F̂ (dd) = P (dd)
X
ds

P (ds) ~F (dd; ds) (3.27)

donde P (d) es la distribución de tamaño de partículas discretizada y la suma sobre dd abarca todas
las clases de partículas que puede ser resuspendidas con tamaño dd < dc y la suma sobre ds abarca
las clases con ds > dc que contribuyen al flujo de saltación.

Aunque no existe una restricción teórica para el tamaño de las partículas que pueden ser resus-
pendidas, en la práctica sólo un rango acotado de partículas puede estar sujeto a transporte de largo
alcance. Además, las hipótesis del modelo de transporte no son válidas para partículas grandes,
cuando los efectos inerciales no pueden ser despreciados (sección 3.3.2). En consecuencia, resulta
conveniente definir un tamaño máximo para dd a fin de optimizar el costo computacional y reducir
los errores. La mayoría de los modelos de transporte atmosférico consideran un rango de tamaños de
polvo mineral (ceniza fina, en nuestro caso) con un diámetro máximo entre 40 y 76 �m (Uno et al.,
2006). Aunque partículas aun más grandes pueden ser transportadas distancias significativas por el
viento, típicamente constituyen una fracción pequeña del total de aerosoles. Por ejemplo, mediciones
de distribución de tamaños para cenizas volcánicas en Islandia, encontraron que partículas de hasta
177�m pueden ser removilizadas por el viento cientos de kilómetros (Liu et al., 2014). No obstante,
los autores remarcan que la mayor parte de la masa está contenida dentro del rango de tamaños
32� 63�m.
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Es importante destacar que el esquema de Shao depende sensiblemente de las características del
depósito, v.g., espesor, distribución de tamaño o densidad de partículas. En consecuencia, requiere
datos de entrada confiables. Específicamente, la Ec. (3.27) indica que una correcta estimación flujo de
emisión de las partículas pequeñas (dd) depende también de la distribución de tamaño de partículas
saltantes, lo que significa que p(d) debe estar bien caracterizado para todos el rango de tamaños de
partículas que pueden ser movilizadas por el viento, incluyendo ceniza fina y gruesa.
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Figura 3.4: Altura de inyección, zinj , simulada usando la versión unidimensional de la ecuación
de advección-difusión-sedimentación, en función del tamaño de las partículas emitidas. La altura
de inyección es definida como la altura de la capa que contiene el 90 % de la masa luego de 1h de
emisión. La altura de la capa límite atmosférica es denotada por zi y la longitud de Monin-Obukhov
por L.

3.3.2. Consideraciones finales
Como se ha mencionado, la removilización de la fracción gruesa de los depósitos volcánicos es

más difícil de representar con el actual modelo de transporte. Al mismo tiempo, estas partículas
pueden tener una importante contribución a la concentración local, lo que sugiere que el modelo
puede mostrar mayores errores cerca de las fuentes de emisión (como se verá en el capítulo 4). Para
partículas de mayor tamaño, los efectos inerciales se vuelven más importante y las hipótesis detrás
de la Ec. (3.9) pierden validez. Específicamente, en la parametrización del coeficiente de difusión Kz,
definido a partir de la Ec. (3.17), no se contemplan efectos inerciales y gravitacionales, los cuales son
importantes para partículas con tamaños d & 40�m (Shao, 2008). Esto implica que Kz está siendo
sobrestimado para las partículas resuspendidas de mayor tamaño.

La altura de inyección, zinj , es otra variable que puede tener una influencia importante en
la concentración modelada cerca de las fuentes de emisión y que ha sido pobremente caracterizada
(Darmenov, 2009)4. La altura zinj es un parámetro que se utiliza para representar efectos no resueltos
por el modelo de transporte que determinan la distribución inicial en la atmósfera de las partículas
emitidas. Por ejemplo, Park et al. (2007) consideró dos esquemas de inyección dependiendo de si
la masa emitida es inyectada en la primera capa del modelo (1-layer injection) o en las tres capas
inferiores (3-layer injection). El autor sugirió que el esquema de inyección 1-layer puede subestimar
significativamente la cantidad de partículas transportadas. Alternativamente, la altura de inyección

4Un motivo por el cual existe una escasez de estudios sobre la altura de inyección, es que muchos modelos de
transporte prescriben el flujo de emisión como una condición de borde del modelo. Otro procedimiento consiste en
definir un término fuente en volumen, tal como se efectúa en este trabajo. Sólo en este caso resulta necesario definir
una altura de inyección.
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en el modelo regional CFORS de transporte de polvo mineral es determinada a partir del perfil
vertical de temperatura potencial (Uno et al., 2003). En este caso, se asume que las partículas se
inyectan inicialmente en la atmósfera siguiendo una distribución uniforme de la razón de mezcla de
masa de aerosoles hasta la altura de inyección.

Actualmente estamos realizando esfuerzos orientados a solucionar estas deficiencias del sistema
de modelado. En la Fig. 3.4 se muestran algunos resultados preliminares obtenidos resolviendo nu-
méricamente la versión unidimensional de la ecuación de advección-difusión-sedimentación mediante
el método de volúmenes finitos. En este estudio, se ha estimado la difusividad turbulenta en la
dirección vertical (Kz) usando la corrección propuesta por Wang and Stock (1993) para partículas
materiales. En la Fig. 3.4 se muestra que la altura zinj (definida, en este caso, como la altura de la
capa atmosférica que contiene el 90 % de la masa luego de 1h de emisión) decae rápidamente con
el tamaño de las partículas emitidas. Los resultados remarcan que la hipótesis de una altura de in-
yección constante, puede dar lugar a errores importantes. Las partículas más pequeñas (d < 40�m)
se distribuyen rápidamente sobre la capa límite atmosférica (de altura zi) de manera uniforme bajo
condiciones inestables (zi=L < 0) y permanecen confinadas dentro de una capa de altura menor al
10 % de zi para condiciones estables (zi=L > 0). En cambio, la altura de inyección tiende a cero
para d!1, como es de esperar en el caso de partículas saltantes. A nuestro conocimiento, ningún
trabajo sobre erosión eólica ha estudiado hasta el momento la dependencia de la altura de inyección
con la estabilidad atmosférica y con el tamaño de las partículas sedimentables. Investigaciones en
este sentido son prioritarias para el futuro.



Capítulo 4

Caso de estudio: Cordón Caulle

Las recientes erupciones del Eyjafjallajökull (Islandia, 2010), el Complejo Volcánico Puyehue-
Cordón Caulle (Chile, 2011) y el volcán Calbuco (Chile, 2015) pusieron en evidencia el impacto
económico y social que la actividad volcánica puede tener en las sociedades modernas. Específica-
mente, la erupción del Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle (CC), ubicado en la Región de
Los Lagos, Chile, sobre la cordillera de los Andes, comenzó en junio de 2011 y expulsó millones de
toneladas de material volcánico a la atmósfera durante nueve meses (Elissondo et al., 2016). Pistolesi
et al. (2015) estimaron un volumen emitido superior a 1 km3. Los depósitos piroclásticos de caída,
conformados por cantidades significativas de lapilli y ceniza volcánica, abarcaron una importante
extensión del norte de la Patagonia argentina. Las zonas más afectadas, incluyendo los centros po-
blados de San Carlos de Bariloche, Villa La Angostura e Ingeniero Jacobacci, sufrieron variados
impactos, entre los que destacan: (i) interrupción de sistemas de transporte, (ii) cortes de luz, (iii)
problemas en el suministro de agua, (iv) suspensión de actividades en zonas urbanas, (v) problemas
de salud en la población, (vi) múltiples repercusiones negativas sobre la agricultura y la ganadería,
(vii) daño de la vegetación y (viii) lahares e inundaciones en las zonas cercanas al CC (Wilson et al.,
2013; Elissondo et al., 2016).

Este evento volcánico resaltó la capacidad de la ceniza volcánica fina para ser transportada
distancias considerables por el viento. Las imágenes satelitales pudieron detectar la circulación de la
pluma de ceniza volcánica alrededor del hemisferio sur, pasando por Sudáfrica, el sur de Australia
y Nueva Zelanda (Craig et al., 2016a), para retornar a Sudamérica luego de aproximadamente 10
días (Global Volcanism Program, 2013). El tráfico aéreo fue afectado en el hemisferio sur y se
produjeron cuantiosas pérdidas económicas debido a la cancelación de vuelos (Collini et al., 2013).
Asimismo, la ceniza suspendida en la atmósfera afectó la calidad del aire y el tráfico aéreo en varias
ciudades de Argentina y países limítrofes, incluyendo sitios ubicados a más de mil kilómetros del
centro eruptivo, v.g., Buenos Aires, Montevideo o Porto Alegre (de Lima et al., 2012). Durante junio
fueron cancelados cientos de vuelos y los aeropuertos de Bariloche, San Martín de los Andes, Esquel,
Neuquén, Comodoro Rivadavia, Puerto Madryn y Viedma, entre otros, fueron cerrados durante
algunos de los días con mayor actividad volcánica. El tráfico aéreo fue afectado durante varios meses
en algunas localidades. Por ejemplo, el aeropuerto de Bariloche se mantuvo cerrado durante 7 meses
hasta enero de 2012. Asimismo, el transporte terrestre fue interrumpido en varias ocasiones debido
al cierre de rutas en las provincias de Neuquén y Río Negro. La removilización de ceniza (natural o
inducida) en la estepa produjo condiciones de baja visibilidad y dificultó el tránsito por rutas incluso
hasta 18 meses después de la erupción (Craig et al., 2016a). El ingreso de partículas en los filtros de
aire, que requirieron limpieza y recambio regular, ocasionó complicaciones adicionales en el tránsito.

El gobierno de Neuquén declaró estado de emergencia económica y social y estado de desastre
ambiental. Por su parte, el gobierno de Río Negro declaró zona de desastre a las localidades de la
línea sur y estableció Emergencia Económica y Turística para los departamentos de Bariloche y
Pilcaniyeu. En áreas urbanas se produjo la interrupción de servicios básicos (suministro de agua
y electricidad) y daño de infraestructuras (v.g., colapso de techos). El desarrollo normal de las
actividades se vio alterado en algunas localidades por la interrupción del transporte público y por el
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cierre de escuelas, oficinas públicas, negocios y bancos. Esta situación se prolongó tras la erupción
debido a la removilización de los depósitos, especialmente durante los días ventosos.

La erupción volcánica también tuvo un impacto notable en el ecosistema. La caída de cenizas
agravó la situación de la actividad agrícola-ganadera, golpeada por una sequía desde hacía 6 años, y
contribuyendo a la pérdida de ganado observada tras la erupción (Wilson et al., 2013; Craig et al.,
2016a,b). En las zonas con más cantidad de ceniza acumulada, los limitados recursos de alimento y
agua produjeron malnutrición, inanición o deshidratación en los animales. Otras formas en que fueron
afectados los animales incluyen irritación de ojos, abrasión dentaria y dificultades en la respiración
y la digestión. La removilización de ceniza prolongó el tiempo de exposición de los animales y causó
nuevos inconvenientes. Aunque los primeros estudios descartaron efectos tóxicos en animales (Grob
et al., 2012), estudios más recientes encontraron altos contenidos de fluoruro en el ganado e indican
que hubo un impacto tóxico como consecuencia de la continua exposición a la ceniza removilizada
con elevada concentración de fluoruro (Flueck, 2016).

El impacto en la vegetación fue ponderado por medio del índice de vegetación EVI (enhanced
vegetation index) obtenido a partir de imágenes satelitales MODIS (Gaitán et al., 2011). En este
trabajo se resalta la diferencia entre los valores previos y posteriores a la erupción, con valores de
EVI típicamente menores a la media tras la erupción y con un impacto negativo proporcional al
espesor del depósito de cenizas. En zonas proximales y con mayor acumulación de cenizas los valores
de EVI en diciembre de 2011 fueron entre 30 % y 35 % inferiores con respecto a años previos, mientras
que en la estepa fueron entre un 27 % y 37 % inferiores. Los autores también destacan el efecto de
la sequía que afectaba a la región desde los últimos años.

El deterioro de la calidad del aire y la contaminación del agua fueron otros de los problemas
destacados. Elissondo et al. (2016) menciona que en la mayoría de las localidades afectadas se
reportó un incremento en las visitas médicas debido a problemas respiratorios (broncoespasmos,
ataques de asma) y oculares (irritación de los ojos). Durante los meses posteriores a la erupción del
CC se efectuaron mediciones de concentración de partículas suspendidas respirables (PM10) para
evaluar el impacto en la calidad del aire. En las localidades de Ing. Jacobacci y Villa La Angostura se
superó en varias ocasiones el valor límite de 150�gm�3 establecido por la Environmental Protection
Agency (EPA) de EE.UU. (National Ambient Air Quality Standards) para un periodo de exposición
de 24h.

Finalmente, destaquemos que el turismo, uno de sectores económicos de mayor importancia para
la región, sufrió una notable caída durante el invierno de 2011 y el verano de 2012 con la incidencia
negativa sobre las fuentes de trabajo que generan dichas actividades. Tan sólo las pérdidas por
cancelaciones en las reservas hoteleras fueron cuantificadas en millones de dólares. El panorama
de incertidumbre y el temor generado por la actividad volcánica, contribuyó a profundizar esta
caída. Además, el turismo se vio afectado por las limitaciones en el tráfico aéreo y terrestre, el daño
de infraestructuras y las restricciones en servicio básicos como el suministro eléctrico (para más
información ver Elissondo et al., 2016, y referencias allí).

4.1. Fenomenología de eventos de resuspensión
La removilización eólica de los depósitos piroclásticos comenzó casi inmediatamente después de

la erupción del CC en 2011 y perduró durante varios meses, prolongando y exacerbando el impacto
inicial de la erupción. En esta sección se describe en forma general la fenomenología de eventos de
resuspensión en base a los datos de observaciones disponibles. La caracterización de estos eventos se
ve algo dificultada por la escasez de estaciones meteorológicas en la región afectada por la caída de
ceniza.

En la Fig. 4.1 se muestra la región de estudio en un mapa de relieve del terreno construido a partir
de los datos globales de elevación de terreno GMTED (Global Multi-resolution Terrain Elevation
Data) 2010 (Danielson and Gesch, 2011). En líneas sólidas se muestran las isopacas, i.e., curvas de
contorno que conectan puntos del depósito del mismo espesor, construidas a partir de mediciones
de campo realizadas durante los días posteriores a la erupción del CC (Collini et al., 2013; Craig
et al., 2016a). La región del norte de la Patagonia, principalmente del lado argentino, fue la más
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Figura 4.1: Mapa de la región más afectada por la caída de ceniza volcánica en el norte de la
Patagonia tras la erupción del Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle en 2011. Las líneas
sólidas muestran las isopacas (cm), i.e., curvas de contorno que conectan puntos del depósito del
mismo espesor, obtenidas a partir de mediciones de campo. Las localidades de la línea sur (círculos
negros) en la estepa, fueron unas de las más afectadas por la persistente removilización de los
depósitos volcánicos. Para las alturas del terreno, ver la Fig. 4.9.

afectada por la caída de ceniza. Dentro de esta área, podemos reconocer dos zonas distintivas (Craig
et al., 2016a). Por un lado, las regiones alrededor del Parque Nacional Nahuel Huapi, incluyendo
Villa la Angostura, Bariloche y las áreas limítrofes, donde predomina el clima templado-húmedo. Por
su parte, la estepa patagónica, de clima semiárido, se extiende entre los Andes y el Mar Argentino.
Acorde a Craig et al. (2016a), las regiones de la estepa fueron más vulnerables y sufrieron un impacto
más severo a pesar de que la caída de ceniza fue menor que en la región de clima templado-húmedo.
Esto fue una consecuencia de condiciones ambientales excepcionales que favorecieron la persistente
removilización de los depósitos volcánicos de caída. En contraposición, las zonas templadas tuvieron
una mayor resiliencia a la caída de ceniza y mostraron una recuperación más rápida, sufriendo un
menor impacto a largo plazo. El alto régimen de precipitación en esta región favoreció la consolidación
de los depósitos y la removilización, por tanto, se vio más restringida.

En la Fig. 4.2 se muestra la frecuencia de eventos resuspensión calculada a partir de los reportes
horarios de ceniza volcánica o polvo mineral en suspensión en los mensajes METAR emitidos por
la estación meteorológica de Bariloche, localizada en el aeropuerto de esta ciudad. La situación
más crítica ocurrió durante octubre de 2011, cuando en cerca del 50 % de las observaciones se
reportó la presencia de ceniza. Es interesante destacar que existe un claro patrón estacional de la
frecuencia de eventos. Los aspectos ambientales más importantes que determinan esta estacionalidad
son el viento y el régimen de precipitación de la región. La máxima actividad de resuspensión
ocurre durante la primavera y el verano, entre septiembre y febrero. Este periodo del año coincide
con la temporada seca y la intensificación de los vientos que ocurre en primavera en la región.
Según los datos climatológicos del Servicio Meteorológico Nacional para la estación de Bariloche,
el viento medio es máximo en los meses de noviembre, diciembre y enero (29 kmh�1), mientras
que los meses más secos son enero y febrero con una precipitación mensual de 22;2mm y 21;7mm,
respectivamente1. Por otra parte, se puede ver que el número de reportes disminuye progresivamente
cada año hasta la erupción del volcán Calbuco, ocurrida en abril de 2015. Los depósitos volcánicos
del Calbuco también fueron removilizados por el viento inmediatamente después de la erupción.

1Ver http://www3.smn.gob.ar/

http://www3.smn.gob.ar/
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Figura 4.2: Frecuencia de eventos calculada a partir de los reportes horarios de ceniza volcánica
o polvo mineral en suspensión en los mensajes METAR emitidos por la estación meteorológica de
Bariloche. Existe un claro patrón estacional con máxima actividad entre la primavera y comienzos
del verano (septiembre a febrero). Se aprecia una disminución interanual del número de reportes
debido a la consolidación de los depósitos. La frecuencia aumenta nuevamente en abril de 2015 como
consecuencia de la erupción del volcán Calbuco. La ceniza del este volcán también fue removilizada
en numerosas ocasiones, aunque esta vez las zonas más afectadas se situaron al norte de Bariloche.

Sin embargo, las zonas más afectadas se situaron al norte de Bariloche (v.g., Junín de los Andes),
donde estos eventos perduraron durante varios meses (Reckziegel et al., 2016a). El decaimiento en
la frecuencia de eventos de resuspensión hasta 2015 está asociado a dos aspectos principales. Por un
lado, la reducción del material disponible debido a la erosión eólica de los depósitos. Posiblemente, la
consolidación de los depósitos en el transcurso de la temporada húmeda es el aspecto más importante
para explicar la disminución interanual en la frecuencias de eventos de resuspensión (Fig. 4.2). Es
importante destacar que la actividad disminuye notablemente durante la temporada húmeda, la cual
se extiende desde abril hasta agosto, con una precipitación mensual máxima de 140;7mm en junio
(datos estadísticos del SMN para el período 1981-1990). Estas observaciones concuerdan con las
experiencias realizadas por Fowler and Lopushinsky (1986) en túneles de viento con los depósitos de
caída de la erupción del Monte Santa Helena en 1980, quienes observaron un notorio aumento de la
velocidad umbral de erosión eólica desde 12 kmh�1 para depósitos recientes, hasta 69 kmh�1 para
depósitos consolidados como resultado de ciclos sucesivos de secado y absorción de agua.

Además de la variación estacional, la frecuencia de eventos exhibe una importante variabilidad
diurna. En la Fig. 4.3 se muestra la frecuencia horaria de eventos reportada por la estación meteoro-
lógica de Bariloche. La frecuencia crece durante las horas del día hasta alcanzar un máximo durante
horas de la tarde entre las 18:00 y 21:00 UTC (15:00-18:00 LT). Notablemente, en casi el 70 % de
las observaciones realizadas entre septiembre y octubre de 2011 se reportaron eventos de ceniza en
suspensión a las 19:00 UTC.

En la Fig. 4.4 se muestra la serie temporal de viento medido por la estación de Bariloche. Con
símbolos superpuestos se indican las horas con reportes de ceniza volcánica (estrella roja) y de lluvia
(cuadrado azul). No parece sencillo encontrar una clara correlación entre los reportes de ceniza y la
velocidad del viento. Incluso en algunos casos con viento casi nulo existen reportes de ceniza, lo que
puede indicar que las fuentes de emisión predominantes no son locales. Notemos que en la estación
de Bariloche el viento sopla casi exclusivamente del N-O, que coincide con la ubicación del CC, el
cual representó una fuente importante de ceniza resuspendida (Toyos et al., 2017). En la Fig. 4.4 se
ve nuevamente que los reportes de ceniza fueron persistentes durante octubre de 2011, con algunas
pocas interrupciones coincidiendo con reportes de lluvia. Por ejemplo, a partir de los reportes de
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Figura 4.3: Frecuencia de eventos calculada a partir de los reportes horarios de ceniza volcánica
o polvo mineral en suspensión en los mensajes METAR emitidos por la estación meteorológica de
Bariloche. Se observa una variación diurna con máxima actividad durante las horas de la tarde. En
casi el 70 % de las observaciones realizadas entre septiembre y octubre de 2011 a las 19:00 UTC se
reportaron eventos de ceniza en suspensión.

Figura 4.4: Viento medido en la estación meterológica de Bariloche. Con símbolos superpuestos se
indican las horas con reportes de ceniza volcánica (estrella roja) y de lluvia (cuadrado azul).
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lluvia del 6 de octubre, hay un periodo de alrededor de 72h sin reportes de ceniza en suspensión. Uno
de los casos más notables de removilización, lo constituye el evento del 15 de octubre de 2011, cuando
en la estación de Bariloche se midieron los vientos más intensos del mes de octubre, con reportes de
hasta 16ms�1. Debido a la condiciones meteorológicas, la ceniza removilizada fue transportada en
dirección N y NE durante este evento, alcanzando una gran parte del territorio argentino y causando
la cancelación de vuelos en los principales aeropuertos del centro del país (Folch et al., 2014; Ulke
et al., 2016).

En la estepa, la ausencia de estaciones meteorológicas hace más difícil la caracterización de los
eventos. Una de las áreas más afectadas por la caída de ceniza fue la denominada línea sur, ubicada
al sur de Río Negro y comprendida por las localidades de Pilcaniyeu, Comallo, Ingeniero Jacobacci,
Maquinchao y Los Menucos, tal como se muestra en la Fig. 4.1 (círculos sólidos). Esta región se
caracteriza por un bajo régimen de precipitaciones y vientos intensos, circunstancia que favoreció
la erosión eólica y removilización de los depósitos volcánicos. Forte et al. (2017) caracterizaron los
eventos de resuspensión en Ingeniero Jacobacci y evaluaron el impacto en la comunidad entrevistando
a habitantes locales. En concordancia con nuestras conclusiones, en Ing. Jacobacci los eventos de
resuspensión ocurrieron predominantemente en primavera y verano. La mayoría de los entrevistados
afirmó en febrero de 2016 que los eventos de resuspensión aún estaban desarrollándose, aunque la
frecuencia disminuyó de forma abrupta en la primera mitad de 2014. Forte et al. (2017) identificaron
como punto de inflexión un extraordinario evento de precipitación que afectó al norte de la Patagonia
durante abril de 2014, cuando Ing. Jacobacci recibió 132mm de precipitación tan sólo en una semana.

La erosión eólica de los depósitos volcánicos en la estepa fue medida utilizando el colector de
muestras BSNE (Big Spring Number Eight), un dispositivo pasivo capaz de captar y medir el movi-
miento horizontal del material particulado en el aire bajo condiciones ventosas que es ampliamente
utilizado para estudiar tormentas de polvo (Fryrear, 1986). La disposición experimental utilizada
por Panebianco et al. (2017) para medir la distribución vertical del flujo de partículas, consistió
de tres colectores de muestras colocados a diferentes alturas hasta 1;5m sobre el nivel del suelo.
Tras la erupción volcánica de junio de 2011 se observó una intensa actividad de erosión eólica con
una tendencia a la estabilización luego de siete meses, en coincidencia con el descenso abrupto de la
frecuencia de eventos que ocurrió en febrero de 2012 en Bariloche, tal como se muestra en la Fig. 4.2.
Las mediciones se llevaron a cabo en diferentes sitios, con características topográficas y de vegeta-
ción variables. Los autores resaltan el rol clave que juega la topografía, la vegetación y el espesor del
depósito en el proceso de removilización de la ceniza volcánica. Las mayores tasas de transporte se
obtuvieron en áreas planas o convexas y con escasa vegetación, alcanzando valores medios de hasta
20 kgm�1 day�1, aproximadamente. Los autores indican que la erosión eólica ocasionó que parte del
material ubicado en áreas convexas del terreno fuera redistribuido hacia áreas bajas de acumulación
(cóncavas), tales como valles, donde la vegetación ayudó a retener el material volcánico.

4.2. Distribución de depósitos piroclásticos
Las mediciones del espesor de los depósitos piroclásticos muestra valores desde 30 cm o más en

sitios proximales, hasta 1 cm en sitios distales de la estepa Patagónica. Acorde a la Fig. 4.1, las
zonas más afectadas se sitúan entre el CC y las zonas al norte del lago Nahuel Huapi, incluyendo
V. La Angostura, una de las comunidades más afectadas. Adicionalmente, el depósito primario
tiende a disminuir con la distancia, excepto por un máximo secundario centrado alrededor de Ing.
Jacobacci. Es interesante destacar la correlación que existe entre las regiones más afectadas por la
caída de ceniza y el relieve de la región. La Fig. 4.1 muestra que la mayor parte de los depósitos se
encuentran sobre zonas más elevadas del terreno (tonos oscuros) al este del CC.

La distribución de tamaños de partícula, obtenida a partir de mediciones de campo, se muestra
en la Fig. 4.5 para sitios proximales y distales (L. Dominguez et al., 2018, en prep. Ver también
Bonadonna et al. (2015)). En sitios proximales se observa una distribución granulométrica bimodal,
con la subpoblación asociada a la fracción gruesa de ceniza decreciendo con la distancia al centro
eruptivo, mientras que la moda de la fracción fina de ceniza permanece más estable (Bonadonna et al.,
2015). Específicamente, en las muestras distales tomadas en la localidad Ing. Jacobacci predominan
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Figura 4.5: Distribución de tamaños de partícula para muestras proximales y distales. Las muestras
distales se obtuvieron alrededor de Ing. Jacobacci. Datos proporcionados por L. Domínguez (ver
también Bonadonna et al. (2015)).

partículas más finas con diámetro d < 100�m con una distribución centrada en la moda de diámetro
d � 50�m. La densidad de las partículas, �p, fue determinada mediante el método del picnómetro.
Los valores medios fueron de 2;3957 g cm�3 y 2;4932 g cm�3 para las muestras proximales y distales,
respectivamente.

4.3. Imágenes satelitales
En la mayoría de los casos no resulta una tarea sencilla distinguir eventos de resuspensión a

partir de imágenes satelitales. Esto se debe a que la ceniza resuspendida en general permanece en
capas bajas de la atmósfera. Además, debido a la relativamente alta reflectividad de los suelos con
depósitos, las nubes de ceniza o polvo mineral exhiben un bajo contraste con la superficie subyacente
en las imágenes de satélite (Shenk and Curran, 1974). Sin embargo, en los eventos más importantes,
vinculados a transporte de largo alcance, la nube de ceniza removilizada puede identificarse sin
necesidad de utilizar sofisticadas técnicas de procesamiento. En general, estos grandes eventos son
desencadenados por vientos intensos asociados a sistemas de baja presión que ingresan a la Patagonia
desde el océano Pacífico. Estos sistemas también traen abundante nubosidad, dificultando aún más
la interpretación de las imágenes.

Para este trabajo hemos seleccionado tres casos de estudio en que las condiciones de observación
fueron particularmente favorables. El evento más importante ocurrió del 14-18 de octubre de 2011
y tuvo consecuencias socio-económicas significativas, lo que lo vuelve especialmente atractivo como
caso de estudio. Además, la nube de ceniza alcanzó las ciudades más importantes del centro del
país, incluyendo Buenos Aires, lo que implica una mayor disponibilidad de observaciones y reportes.
Adicionalmente, se tomarán como casos de estudio los eventos del 27-29 de agosto de 2011 y del
24-25 de septiembre de 2011.
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Figura 4.6: Imagen MODIS en color verdadero captada por el satélite Aqua el 16 de octubre de
2011 (18:15 UTC). Durante el 14-18 de octubre, la ceniza levantada por el viento fue transportada
hacia el norte, atravesando una gran parte del territorio argentino. La ceniza en suspensión obligó a
interrumpir las actividades de los principales aeropuertos del centro del país. El Complejo Volcánico
Puyehue-Cordón Caulle es indicado por un triángulo rojo y con símbolos amarillos se indican los
aeropuertos afectados a partir del domingo 16 de octubre de 2011.

4.3.1. Imágenes MODIS
A partir de las imágenes satelitales derivadas del sensor MODIS (moderate-resolution imaging

spectroradiometer) a bordo de los satélites Aqua y Terra de NASA, es posible obtener valiosa in-
formación de la atmósfera terrestre en forma diaria. El MODIS observa la Tierra en 36 bandas
espectrales desde 0;4�m hasta el infrarrojo térmico en 14;385�m. Las imágenes en color verdadero
se forman a partir de las señales de reflectancia de las bandas del espectro visibles con longitudes
de onda 620� 670�m (banda 1), 545� 565�m (banda 4) y 459� 479�m (banda 3) formando una
composición RGB. A lo largo de este trabajo, se emplearán los datos originales de nivel 1B para
procesar las imágenes MODIS. En la Fig. 4.6 y la Fig. 4.7 se muestran imágenes MODIS en color
verdadero correspondientes a los casos de estudio de octubre y septiembre, respectivamente. En la
imagen de la Fig. 4.6, tomada el 16 de octubre de 2011 (18:15 UTC), se observa una densa nube de
ceniza volcánica que se extiende sobre la parte central de la Argentina desde la ladera este de los
Andes hacia el océano Atlántico. En este momento, la nube de ceniza resuspendida se desplaza en
dirección norte, hacia los aeropuertos de Montevideo, Buenos Aires, Paraná, Rosario, Córdoba, San
Luis y Mendoza (símbolos amarillos). Una característica que distingue a estos eventos con transpor-
te de largo alcance, es la presencia de un sistema de baja presión que en el caso de la Fig. 4.6 se
encuentra sobre el océano Atlántico.

En la Fig. 4.7 se ve la imagen MODIS tomada el 25 de septiembre de 2011 (17:55 UTC). En este
caso se observa que el material levantado por el viento se dirige hacia este, en dirección al océano
Atlántico. Este tipo de evento con transporte de fuerte componente zonal, constituye el caso más
habitual en la Patagonia. La Fig. 4.7 pone en evidencia otro aspecto general de los eventos de resus-
pensión vinculado a la variabilidad diurna. Los sistemas de baja presión que afectan a la Patagonia
pueden crear vientos suficientemente intensos para levantar ceniza o polvo mineral durante dos o
tres días consecutivos. Aun en estos casos, la resuspensión de ceniza toma lugar predominantemente
durante horas de la tarde. Como consecuencia, la emisión no ocurre de forma continua durante este
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Figura 4.7: Imagen MODIS en color verdadero captada por el satélite Aqua el 25 de septiembre de
2011 (17:55 UTC), donde se observa ceniza volcánica siendo levantada por el viento en el norte de
la Patagonia. Sobre el océano Atlántico se distingue una nube de ceniza removilizada el día previo.
Una pequeña pluma es emitida desde el Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle (triángulo rojo)
debido a una erupción ocurriendo simultáneamente.

periodo, sino como una serie consecutiva de “puffs”. En la mayoría de los casos, el comienzo de la
resuspensión puede distinguirse a partir de 13:00-15:00 UTC en las imágenes satelitales (incluyendo
imágenes de satelites geoestacionarios de alta resolución temporal, v.g., GOES-13). En el ejemplo de
la Fig. 4.7 se observa la emisión que ocurre en el norte de la Patagonia durante la tarde del día 25
de septiembre, en el momento en que fue tomada la imagen. Al mismo tiempo, puede distinguirse
sobre el océano Atlántico otra nube de ceniza resuspendida durante la tarde del día previo.

A menudo no resulta fácil distinguir entre las nubes meteorológicas y la ceniza en suspensión
utilizando las señales en el espectro visible. En estos casos, es posible extraer información útil a partir
de las señales infrarrojas utilizando métodos alternativos de procesamiento. Uno de tales métodos
se basa en el cálculo de la diferencia de temperaturas de brillo o BTD (Brightness Temperature
Difference) entre los canales en la bandas 10;780 � 11;280�m (banda 31) y 11;770 � 12;270�m
(banda 32) (Prata, 1989a,b). La temperatura de brillo se define como la temperatura de un cuerpo
negro que emite la misma radiancia medida. De modo que, conocida la radiancia, I(�), a una dada
longitud de onda, �, la temperatura de brillo, T (�), puede estimarse invirtiendo la función de Planck

T (�) =
C2

� ln

�
1 +

C1

�5I(�)

� (4.1)

siendo las constantes C1 = 2hc2 = 1;191 � 10�16Wm2 y C2 = hc=k = 1;4388 � 10�2mK. La
diferencia entre las temperaturas de brillo T (11�m) � T (12�m) aparece como consecuencia de la
alta concentración de partículas de silicato, las cuales poseen una menor emisividad en 11�m que
en 12�m (Prata, 1989b). En consecuencia, las nubes de ceniza volcánica suelen presentar valores
negativos de BTD. En contraste, las nubes meteorológicas están en general asociadas con valores
positivos de BTD. En la práctica, resulta necesario imponer una condición algo más restrictiva que
BTD < 0K para identificar ceniza en suspensión

BTD < �T < 0 (4.2)
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(a) (b)

Figura 4.8: Mosaico de imágenes Landsat 5 adquiridas por el sensor Landsat Thematic Mapper
(TM) durante los días 18, 25 y 27 de octubre de 2011. Composición RGB en falso color usando las
bandas 432 (a) y clasificación supervisada con el algoritmo de máxima probabilidad (b). Las regiones
A, B y C representan las zonas identificadas como depósitos volcánicos por la clasificación.

donde �T es un valor empírico que toma valores alrededor de �1K. Una ventaja adicional de la
técnica de detección utilizando la BTD, es que permite identificar nubes de ceniza volcánica aun
durante la noche. Como desventajas, resaltemos que esta técnica de detección pierde efectividad
cuando hay superposición con nubes meteorológicas y es difícil establecer una relación entre la BTD
y la concentración de ceniza en suspensión.

4.3.2. Imágenes LANDSAT
Las imágenes Landsat proveen información detallada y precisa de la superficie terrestre, con sus

bandas espectrales resultando particularmente convenientes para aplicaciones geológicas y para el
estudio de recursos naturales. En esta sección se utilizan imágenes obtenidas por el sensor Landsat
Thematic Mapper (TM), a bordo del satélite Landsat 5, para estudiar la distribución geográfica
de depósitos durante los eventos de estudio seleccionados. El sensor TM es un sensor de barrido
multiespectral que opera en siete bandas espectrales (tres en el visible, una en el IR cercano, dos en
el IR medio y una en el IR térmico) con resolución espacial de 30m, excepto para el IR térmico que
es de 120m.

La Fig. 4.8a muestra un mosaico de imágenes Landsat adquiridas el 18, 25 y 27 de octubre
de 2011 que cubren la región de estudio. Las imágenes en falso color se formaron a partir de una
composición RGB de las bandas 432, i.e., NIR (0;76 � 0;90�m), rojo (0;63 � 0;69�m) y verde
(0;52� 0;60�m). Esta composición permite distinguir las áreas con densa cobertura vegetal (tonos
rojizos) del bosque templado valdiviano, de las áreas con vegetación escasa de la estepa patagónica. Se
realizó una clasificación supervisada sobre cada imagen LANDSAT usando el algoritmo de máxima
probabilidad para identificar diferentes tipos de suelo (Campbell and Wynne, 2011). Esta técnica
consiste en reconocer clases de elementos de una imagen en función de la respuesta espectral de cada
elemento. La Fig. 4.8b muestra el resultado de la clasificación definiendo cinco clases: suelo desnudo,
depósitos volcánicos, agua, vegetación y nieve.

Las regiones A, B y C, delimitadas por líneas de contorno sólidas, representan las zonas identifica-
das como depósitos volcánicos por la clasificación para el mes de octubre. La región A se corresponde
con el Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle. Nótese que también es clasificada dentro de es-
ta categoría una pluma de ceniza siendo emitida debido a una pequeña erupción del CC ocurrida
el 25 de octubre. Por su parte, las regiones B y C abarcan principalmente zonas de la estepa. Es
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interesante destacar que la región C representa una importante fuente de ceniza removilizada (v.g.,
ver Fig. 4.7) y coincide con una depresión topográfica (compárese Fig. 4.8b con Fig. 4.1), lo cual
resalta una vez más la relación existente entre los depósitos y el relieve del terreno. Esta relación
puede haber sido consecuencia de un proceso erosivo selectivo tal como el descrito en la sección 4.1,
en que los depósito en zonas plana y elevada fueron más susceptibles a la erosión eólica y fueron
removidos más rápidamente que los depósitos acumulado en depresiones del terreno. Esto, a su vez,
pudo haber favorecido la redistribución del material volcánico hacia zonas relativamente más bajas
del terreno. Esta hipótesis concuerda con las observaciones realizadas por Panebianco et al. (2017) a
partir de sus mediciones de erosión eólica. Sin embargo, un estudio más detallado es necesario para
formular conclusiones al respecto.

La línea de contorno asociada a la isopaca exterior (0;2 cm) mostrada en la Fig. 4.1 no puede
capturar los detalles de la distribución de los depósitos sugerida por la clasificación de las imáge-
nes LANDSAT. Sin embargo, este contorno representa correctamente la extensión aproximada que
abarcan los depósitos según la Fig. 4.8b.

4.4. Simulaciones numéricas: WRF-ARW
Los campos meteorológicos se obtuvieron utilizando el modelo WRF-ARW (sección 3.1), en su

versión 3.8 (Skamarock et al., 2008). A fin de modelar los eventos de removilización de agosto,
septiembre y octubre tomados como casos de estudio, se realizaron cuatro simulaciones numéricas
(A-D) con condiciones iniciales y duración especificadas en la Tabla 4.1. En todos los casos se
consideró un periodo de 12h para el spin-up del modelo.

Tabla 4.1: Experimentos numéricos (A-D) realizados con el
WRF-ARW para obtener los campos meteorológicos necesarios
para modelar los eventos de removilización.

Simulación Condición iniciala Duración
A 26 de ago. de 2011 - 12:00 UTC 78 h
B 23 de sep. de 2011 - 12:00 UTC 60 h
C 14 de oct. de 2011 - 00:00 UTC 78 h
D 16 de oct. de 2011 - 12:00 UTC 36 h

a Initial and boundary condition from the 6-hourly ERA-Interim re-
analysis data.

Para llevar a cabo las simulaciones numéricas se emplearon dos dominios anidados con reso-
luciones horizontales de 18 y 6 km a razón de 3:1 y 60 niveles verticales hasta 50hPa (20 km,
aproximadamente). El tipo de anidado utilizado fue two-way (Jacobson, 2005), lo cual implica un
intercambio de información bi-direccional entre la información atmosférica de ambas escalas. Se utili-
zó una proyección conforme cónica de Lambert, una proyección cartográfica adecuada para dominios
de latitudes medias, definiendo un único paralelo estándar en 41�S. La configuración de dominios se
muestra en la Fig. 4.9. El dominio de baja resolución (d01) abarca la mayor parte de la Argentina,
mientras que el dominio de alta resolución (d02) cubre el norte de la Patagonia y se centra sobre
la región en que ocurre la resuspensión. Los campos meteorológicos de baja resolución (18 km) se
utilizan para simular el transporte de largo alcance de la ceniza removilizada, en tanto que los cam-
pos de alta resolución (6 km) se emplean para determinar los flujos de emisión y el término fuente
del modelo de dispersión. Típicamente, los eventos de removilización están asociados a centros de
baja presión provenientes del océano Pacífico que atraviesan rápidamente el continente y producen
vientos intensos en la Patagonia. Con el objeto de reproducir correctamente el desarrollo y la llegada
de los centros migratorios de baja presión, especial cuidado se tomó en elegir el dominio del WRF-
ARW de forma tal de abarcar una fracción significativa del océano Pacífico (Fig. 4.9), aun cuando
el transporte de las partículas removilizadas se produce predominantemente hacia el este.
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Figura 4.9: Configuración de dominios del modelo meteorológico WRF-ARW. El dominio exterior
(d01) de 18 km de resolución horizontal abarca el extremo sur de Sudamérica, mientras que el dominio
interior (d02) permite obtener campos meteorológicos de alta resolución (6 km) sobre la región del
norte de la Patagonia donde ocurre la resuspensión.

Como ejemplo, en la Fig. 4.10 se puede observar la situación meteorológica para el evento de
resuspensión de agosto de 2011. El campo de presión del WRF-ARW muestra un ciclón migratorio
que atraviesa la Patagonia. A lo largo del 29 de agosto (Fig. 4.10b-c), el modelo predice un fuerte
gradiente de presión sobre la Patagonia, en coincidencia con un notable evento de removilización que
ocurre durante este día. Aunque las simulaciones de resuspensión serán descritas en la sección 4.5.2,
como ilustración, en la Fig. 4.10 se muestra la concentración modelada de ceniza removilizada para el
evento de agosto, junto con los límites del dominio del modelo de dispersión. El modelo de dispersión
también predice resuspensión durante los días 27 y 28 de agosto.

Los datos de reanálisis ERA-Interim (Dee et al., 2011), provistos por el European Center of
Medium-Range Weather Forecast (ECMWF) cada 6 horas (ver sección 3.1), fueron utilizados para
definir las condiciones de contorno del dominio exterior (d01) y las condiciones iniciales de ambos
dominios (d01 y d02) en el caso del modelo atmosférico propiamente dicho. Las condiciones iniciales
del modelo de suelo requieren un tratamiento especial y fueron obtenidas a partir de simulaciones
previas del WRF-ARW. Se pospone hasta la sección 6.2 una descripción del procedimiento empleado
para definir las condiciones iniciales del modelo de suelo.

Para representar el terreno se utilizaron los datos topográficos GMTED2010 (Global Multi-
resolution Terrain Elevation Data 2010) con resolución espacial de 30 arc-s. La elevación del terreno
según esta base de datos se muestra en la Fig. 4.9. Debido a las fuertes variaciones topográficas,
en general ocurren violaciones del criterio de estabilidad numérica CFL (Courant-Friedrichs-Lewy)
si el paso temporal de integración no es correctamente elegido. En nuestras simulaciones, un paso
temporal de �T = 72 s para el dominio d01 fue suficiente para obtener simulaciones numéricamente
estables (i.e., �T (s) = 4�X (km), siendo �X la resolución espacial). Dado que en nuestro caso las
violaciones de la condición CFL ocurren generalmente en el dominio exterior, es posible ser menos
restrictivo en la elección del paso temporal para el dominio interno, donde un paso temporal de
�T (s) = 6�X (km), a razón de 2:1 entre los dominios d01 y d02, permitió obtener simulaciones
estables.
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(a) (b) (c)

Figura 4.10: Situación meteorológica para el 28 (a), 29 (b) y 30 (c) de agosto de 2011 (00:00
UTC). Se muestran las isobaras del campo de presión a nivel del mar sobre el dominio del WRF-
ARW de 18 km de resolución. Adicionalmente se superponen los resultados de las simulaciones de
resuspensión y el dominio del modelo de dispersión.

4.4.1. Velocidad de fricción
La resuspensión de los depósitos depende principalmente de la velocidad de fricción. En la

Fig. 4.11 se muestran los campos a 6 km de resolución (dominio d02) de la velocidad de fricción
en el momento de mayor intensidad de viento para cada uno de los eventos de estudio. La barre-
ra orográfica conformada por los Andes determina fuertemente el campo de viento sobre la región
con depósitos volcánicos. A sotavento de los Andes se observan condiciones más propicias para
la resuspensión, con los valores de velocidad de fricción que predominan sobre el área de la estepa
(u� > 0;8ms�1) siendo suficientes para provocar resuspensión. Sobre la región de estudio, los vientos
predominantes provienen del oeste (Fig. 4.11a y Fig. 4.11b) y del sudoeste (Fig. 4.11c).

(a) (b) (c)

Figura 4.11: Velocidad de fricción simulada por el WRF-ARW a 6 km de resolución espacial. Los
resultados corresponden a los días 29 de agosto (a), 24 de septiembre (b) y 15 de octubre (c). En
todos los casos se muestra la situación para 19:00 UTC, cuando el modelo predice vientos más
intensos.

A fin de estudiar la evolución temporal de la velocidad de fricción y la variabilidad espacial, se
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calculó el valor medio y la banda delimitada por los percentiles 20 y 80 de todos los puntos del
dominio sobre la región afectada por los depósitos de caída. En la Fig. 4.12 se muestra la evolución
temporal de la velocidad de fricción para los eventos de septiembre y octubre. Los resultados indican
una clara variabilidad diurna, con los valores máximos de u� alrededor de las 18:00 UTC en todos
los casos estudiados, en concordancia con el momento del día en que se observa mayor frecuencia de
eventos de resuspensión en la estación de Bariloche (Fig. 4.3). Por su parte, los valores mínimos de
u� ocurren durante las primeras horas del día según las simulaciones numéricas.

El máximo valor de u� simulado se obtuvo el 15 de octubre de 2011 (Fig. 4.12b) en coincidencia
con el que, posiblemente, fue el evento de resuspensión más notable y de mayor impacto socio-
económico. Cada uno de los máximos locales en las series temporales de la Fig. 4.12 se asocian a
un evento de resuspensión que pudo ser observado en la imágenes satelitales con la excepción del
16 de octubre. Durante este día el modelo predice una velocidad de fricción máxima de u� � 0;5
(Fig. 4.12b), que es menor en relación a los otros días modelados. En las imágenes satelitales que
analizamos para este día no fue posible distinguir emisión de ceniza en la Patagonia, lo cual sugiere
que la condición para generar un evento de removilización masiva de ceniza volcánica en aquel
momento fue u� & 0;5ms�1. Basados en estudios de resuspensión de ceniza volcánica en Islandia,
Leadbetter et al. (2012) sugirió un umbral de u�th = 0;4ms�1, un valor que parece ser razonable
en término de las observaciones realizadas aquí.

(a) (b)

Figura 4.12: Series temporales de la velocidad de fricción simulada por el WRF-ARW a 6 km de
resolución espacial. El valor medio con la banda de percentil 20 a 80 se calcularon para la región
afectada por los depósitos piroclásticos. (a) Evento del 23-26 septiembre de 2011 (simulación B) y
(b) Evento del 14-17 octubre de 2011 (simulación C). Sobre el eje horizontal se representan las horas
en UTC.

4.4.2. Humedad del suelo
Además de la velocidad de fricción, las condiciones que determinan la resuspensión de los depó-

sitos volcánicos dependen fuertemente de la humedad del suelo. Por lo tanto, especial cuidado se
puso en el modelado de la húmedad del suelo en este trabajo. Varias consideraciones se tuvieron en
cuenta a fin de representar correctamente el patrón de humedad del suelo en la Patagonia con el
modelo de suelo del WRF-ARW, las cuales serán discutidas en detalle en el capítulo 6. Por lo pronto,
destaquemos dos cuestiones importantes. En primer lugar, en este capítulo el modelo de suelo utili-
zado fue el RUC, el cual depende sensiblemente de las condiciones iniciales (sección 3.1.3). Los datos
del reanálisis ERA-Interim utilizados para definir las condiciones iniciales del modelo atmosférico
incluyen la humedad del suelo en cuatro capas con espesores de 7, 21, 72 y 189 cm. Dado que estas
capas difieren sustancialmente de los niveles de suelo utilizados por el LSM RUC, el empleo de los
datos ERA-Interim para definir las condiciones del modelo de suelo da lugar a errores importantes y
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a una incorrecta representación de los flujos de emisión de la ceniza resuspendida. En consecuencia,
las condiciones iniciales del modelo de suelo se definen a partir de una pre-corrida del WRF-ARW,
tal como se describe en el capítulo 6. Por otra parte, la estimación de la húmedad del suelo depende
de una correcta representación de los parámetros hidrológicos de los depósitos volcánicos. Sin embar-
go, en este trabajo se utilizan los datos terrestres provistos por el U.S. Geological Survey (USGS),
incluyendo tipo de suelo y uso de suelo, que no contemplan la presencia de los depósitos volcánicos.
Aún así, debido a las características del modelo de suelo, no es claro que la utilización de datos
terrestres apropiados para depósitos volcánicos conduzca a mejores resultados. En efecto, el modelo
de suelo calcula la humedad sobre una columna de suelo (3m de espesor) utilizando una ecuación
unidimensional y asumiendo un medio isótropo y homogéneo (sección 3.1.3). Dado que los depósitos
volcánicos sólo representan una pequeña fracción de la columna de suelo (� 1 cm), se decidió seguir
utilizando los datos terrestres de USGS por ser más representativos del total de la columna.

En la Fig. 4.13 se muestra la distribución geográfica de la humedad volumétrica, wv, para el 27
de agosto y el 24 de septiembre (en ambos casos 19:00 UTC). El modelo WRF-ARW reproduce un
fuerte gradiente de humedad a lo largo de la vertiente oriental de los Andes, entre el bosque templado
valdiviano y la estepa patagónica (Olson and Dinerstein, 1998). Como veremos más adelante, esta
transición define dos condiciones ambientales cualitativamente bien diferenciadas para la erosión
eólica: en las regiones húmedas la resuspensión de los depósitos volcánicos es fuertemente inhibida
en relación a lo que ocurre sobre la estepa, donde los umbrales de erosión resultan ser mucho más
bajos (sección 4.5.1).

Las condiciones fueron particularmente más secas durante el caso de estudio de septiembre. En
este caso se observa una abrupta transición de wv, desde valores superiores a 30 % sobre las laderas
occidentales de los Andes hasta wv = 4� 8 % en la estepa patagónica.

(a) (b)

Figura 4.13: Humedad del suelo simulada por el WRF-ARW a 6 km de resolución espacial para
el 27 de agosto (a) y el 24 de septiembre (b), en ambos casos 19:00 UTC. El modelo reproduce el
fuerte gradiente de humedad que existe a través de los Andes.

El caso de estudio de agosto de 2011 fue escogido específicamente para estudiar el rol de la
precipitación como inhibidor de la resuspensión. Las condiciones más húmedas que se observan en
la Fig. 4.13a se deben a un evento de precipitación registrado en la región en coincidencia con la
resuspensión de ceniza. La precipitación (mmh�1) simulada por el WRF-ARW en una ubicación
sobre la estepa (41;5�S–69;4�W ) se muestra en la Fig. 4.14 junto con la humedad del suelo. El
modelo predice dos eventos de precipitación en este sitio. Durante las primeras horas del 27 de
agosto se recibió poco más de 1mm, lo que produce un aumento abrupto de la humedad del suelo,
aunque durante las horas de la tarde del mismo día los valores retornaron a sus valores previos, i.e.,
wv � 0;06m3=m3. En conformidad con estos resultados, las imágenes satelitales muestran claramente
un evento de removilización durante la tarde del 27 de agosto. En cambio, el 28 de agosto no es posible
observar removilización en las imágenes satelitales debido a la abundante nubosidad que cubrió la
región. El modelo predice una mayor precipitación durante el 28 de agosto y condiciones más húmedas
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que persisten hasta el día siguiente, cuando un nuevo evento de removilización se distingue en las
imágenes satelitales durante horas de la tarde. La Fig. 4.14 también muestra las series temporales
para otros dos sitios de referencia en la zona húmeda del bosque templado valdiviano (40;9�S–
72;1�W , línea negra) y en la región de transición de la precordillera (40;8�S–70;8�W , línea roja).
Debido a las persistentes precipitaciones que el modelo predice sobre la cordillera (no mostrado), la
humedad se mantiene cerca de los valores de saturación (i.e., la porosidad) en ambos sitios.

Figura 4.14: Series temporales de humedad del suelo simulada por el modelo WRF-ARW a 6 km
de resolución espacial para el 26–30 de agosto (simulación A). Al mismo tiempo, se muestra la
precipitación en un sitio de la estepa que se relaciona con las variaciones abruptas de humedad
del suelo. Las series temporales corresponden a sitios seleccionados de la estepa (41;5�S–69;4�W ,
línea azul), la precordillera (40;8�S–70;8�W , línea roja) y la región húmeda del bosque valdiviano
(40;9�S–72;1�W , línea negra). Sobre el eje horizontal se representan las horas en UTC.

El modelo predice condiciones más secas para el evento de septiembre (simulación B) para los
tres sitios de referencia (Fig. 4.15). En la región húmeda del bosque valdiviano, la humedad de suelo
se mantiene por encima del 20 % con un salto hasta aproximadamente 30 % debido a un evento
de precipitaciones que el modelo predice sobre la costa del Pacífico durante ese día. En los otros
sitios de referencias, en cambio, el modelo no predice precipitaciones. En la estepa, la humedad
permanece oscilando alrededor de wv � 0;06m3=m3 con muy poca variación. En cambio, se observa
una pronunciada amplitud diurna en el sitio localizado en la precordillera. En este caso, la humedad
decae rápidamente a sus valores mínimos durante las horas de máximo calentamiento solar del suelo.

4.5. Simulaciones numéricas: FALL3D
En estas sección se describen las simulaciones numéricas realizadas con el modelo de dispersión

FALL3D (Costa et al., 2006; Folch et al., 2009). Un resumen de la configuración de dominios se
muestra en la Tabla 4.2, incluyendo la resolución horizontal y los límites del dominio. Para modelar el
transporte de ceniza se utilizaron los campos de baja resolución del WRF-ARW (18 km) interpolados
sobre una grilla regular lat-lon con resolución espacial de 0;1� mediante una interpolación bilineal.
Para calcular el término fuente (flujo de emisión) se utilizó un dominio de mayor resolución (0;01�)
que abarca un área limitada alrededor los depósitos volcánicos. En este caso, se utilizaron los campos
de alta resolución del WRF-ARW (6 km).

En la vertical se usaron 43 niveles desde 10m hasta 7;6 kmagl (above ground level). Dado que
los mayores gradientes de concentración ocurren cerca de la superficie y los aerosoles permanecen
usualmente en las capas bajas de la atmósfera, el espesor de las capas verticales va aumentando
progresivamente con la altura desde 20m en superficie hasta 200m para las capas superiores.
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Figura 4.15: Series temporales de humedad del suelo simulada por el modelo WRF-ARW a 6 km de
resolución espacial para el 23–26 de septiembre (simulación B). Sobre el eje horizontal se representan
las horas en UTC. Para más detalles, ver referencias en la Fig. 4.14.

4.5.1. Término fuente
El término fuente se calculó utilizando el esquema propuesto por Shao and Leslie (1997) para

el flujo de emisión, tal como se describió en la sección 3.3.1. Para esto se utilizaron los campos de
velocidad de fricción (Fig. 4.11) y humedad del suelo (Fig. 4.13) provistos por el WRF-ARW cada
una hora con resolución espacial de 6 km.

Adicionalmente, el esquema de emisión requiere datos de vegetación. En este trabajo se utiliza
el campo estático de fracción de cobertura vegetal del WRF-ARW, el cual es derivado de datos
mensuales del sensor MODIS. En la Fig. 4.16 se muestran los datos correspondientes a octubre. Como
es de esperar, existe una correlación entre la distribución espacial de la vegetación y los patrones de
humedad del suelo (comparar con Fig. 4.13). Acorde a estos datos, la estepa patagónica se caracteriza
por una vegetación escasa con un 10 % de cobertura, aproximadamente, y una transición abrupta
hacia una región de abundante vegetación en la precordillera, cerca del meridiano 71;5 �W .

En este trabajo se considera que la emisión puede tomar lugar dentro de un área delimitada por
la isopaca de 0;2 cm (Fig. 4.1), equivalente a un depósito de � 2 kgm�2, mientras que el flujo de
emisión es nulo fuera de esta área. Este criterio se adoptó teniendo en cuenta que esta región coin-
cide aproximadamente con la región con depósitos determinada por clasificación supervisada de las
imágenes LANDSAT para el mes de octubre de 2011 (Fig. 4.8) y representa correctamente el origen
de la ceniza resuspendida detectada por las imágenes MODIS (ver resultados a continuación). Dado
que en la porción proximal predominan partículas de mayor tamaño, en este trabajo distinguiremos

Tabla 4.2: Configuración de dominios del modelo de dispersión FALL3D.

Evento Dominio Resolución Datos met.
Simulaciones de dispersión:

Octubrea 73� 50 �W / 45� 28 �S 0;1� WRF-ARW (18 km)
Septiembreb 73� 49 �W / 48� 36 �S 0;1� WRF-ARW (18 km)
Agostoc 73� 50 �W / 50� 33 �S 0;1� WRF-ARW (18 km)

Término fuente:
Todos 73;5� 67 �W / 43;5� 39 �S 0;01� WRF-ARW (6 km)

a 14 de octubre 12:00 UTC - 18 de octubre 00:00 UTC
b 24 de septiembre 00:00 UTC - 26 de septiembre 00:00 UTC
c 27 de agosto 00:00 UTC - 30 de agosto 00:00 UTC
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Figura 4.16: Distribución geográfica de vegetación para octubre. En este trabajo se utilizó el campo
estático de fracción de cobertura vegetal del modelo WRF-ARW, el cual es derivado de los datos
mensuales del sensor MODIS. La condiciones más favorables para la resuspensión ocurren en la
estepa, donde la fracción de cobertura vegetal es aproximadamente del 10 %.

entre un depósito distal y uno proximal con diferentes características. Las distribuciones de tamaño
de partículas son aquellas representadas en la Fig. 4.5, las cuales se discutieron en la sección 4.2. En
base a los datos de campo, se consideró que la densidad de las partículas es �p = 2;4932 g cm�3 y
�p = 2;3957 g cm�3 para el depósito distal y proximal, respectivamente (sección 4.2). Finalmente, se
asume un esfericidad constante de � = 0;9.

Resultados

La distribución de la masa total emitida por unidad de área en cada simulación se muestra en la
Fig. 4.17. Existe una importante diferencia entre cada simulación, pero aun así es posible destacar
algunas características generales. En primer lugar, notemos que la emisión ocurre predominantemente
sobre la estepa, con uno de los focos de emisión más importantes situados alrededor de Ing. Jacobacci
(símbolo rojo), especialmente en el caso del evento de octubre (Fig. 4.17c). En contraposición, las
simulaciones de los eventos de agosto y septiembre indican que las fuentes de emisión principales se
concentran en la zona sur de los depósitos (Fig. 4.17a,b).

Existe una abrupta disminución de los flujos de emisión en 71;4 �W , aproximadamente, y el
modelo predice un flujo de emisión nulo sobre la parte occidental del depósito en todos los casos
de estudio. Esto es una consecuencia del efecto de la vegetación y las condiciones más húmedas que
predominan sobre esta región. Durante los eventos de septiembre y octubre (Fig. 4.17b,c) el modelo
indica que existieron condiciones para la resuspensión en todos los puntos de la estepa, mientras que
en la simulación de agosto (Fig. 4.17a) el flujo de emisión es nulo en algunos sitios afectados por los
eventos de precipitación (sección 4.4.2).

La distribución espacial de fuentes modelada captura algunos de los aspectos observados en las
imágenes satelitales. En la Fig. 4.18 se muestran la imágenes MODIS del norte de la Patagonia
adquiridas durante los tres eventos de resuspensión usados como casos de estudio. Las principales
fuentes de emisión se encuentran contenidas dentro de la región con depósitos determinada a partir
de la clasificación supervisada de las imágenes Landsat (línea sólida roja) que fue mostrada en la
Fig. 4.8. Aunque no es posible realizar comparaciones cuantitativas, las imágenes satelitales indican
que la emisión ocurre predominantemente sobre una región situada al este del meridiano 71;4 �W ,
aproximadamente, en concordancia con las Figs. 4.17b y 4.17c. Aunque la nubosidad no permite
determinar lo que ocurre más hacia el oeste, la Fig. 4.7 sugiere que la resuspensión decae fuertemente
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(a) (b) (c)

Figura 4.17: Distribución espacial de fuentes de emisión calculadas según el esquema de Shao. Se
muestra la masa total emitida por unidad de área para los eventos de agosto (a), septiembre (b) y
octubre (c).

en 71;4 �W . En el caso del evento de agosto, las fuentes de resuspensión se encuentran distribuidas
ligeramente más hacia el este (Fig. 4.18a) en relación a los otros eventos, tal como indican los cálculos
(Fig. 4.17).

(a) (b) (c)

Figura 4.18: Imágenes satelitales del norte de la Patagonia adquiridas durante los eventos de
resuspensión de ceniza volcánica tomados como caso de estudio. Se muestran las imágenes MODIS
del 29 de agosto a las 18:15 UTC (a), 24 de septiembre a las 18:50 UTC (b) y 15 de octubre a las 19:10
(c). En línea sólida roja se delimita la región con depósitos volcánicos, tal como fue determinada a
partir de la clasificación supervisada de las imágenes Landsat en la Fig. 4.8.

En la Fig. 4.19 se muestra la evolución temporal de la tasa de emisión total, i.e., el flujo de emisión
integrado sobre todo el dominio. En los tres casos de estudios se ve una fuerte variabilidad diurna,
con la resuspensión tomando lugar durante horas de la tarde y máxima emisión entre 18:00 y 19:00
UTC. Además, puede notarse que la emisión incrementa de forma abrupta entre 12:00 y 14:00 UTC,
lo cual concuerda con lo que se observa típicamente en las imágenes de satelitales geoestacionarios.

La Fig. 4.19 pone en evidencia una característica remarcable de los episodios de removilización
masiva de ceniza volcánica que ocurrieron tras la erupción del CC, ya mencionado en la sección 4.3.
En general estos episodios se manifiestan como una serie de dos o tres eventos consecutivos debido
a sistemas de baja presión que generan condiciones ventosas en la Patagonia. Precisamente esto
sucedió el 27 y 29 de agosto, el 24 y 25 de septiembre, y el 14 y 15 de octubre. Los tres picos más
altos en la Fig. 4.19 que ocurren el 15 de octubre, 24 de septiembre y 29 de agosto, se corresponden
con los tres eventos de resuspensión mostrados en las imágenes MODIS de la Fig. 4.18. Los picos
secundarios del 14 de octubre, 25 de septiembre y 27 de agosto también se corresponden con eventos
de resuspensión identificados fácilmente en imágenes satelitales (v.g., Fig. 4.7). En cambio, durante
el 16 de octubre no es posible distinguir resuspensión en la imagen MODIS en color verdadero, lo cual
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concuerda con los cálculos mostrados en la Fig. 4.19. Por último, según los resultados del modelo,
el día 28 de agosto la emisión es fuertemente inhibida debido a los eventos de precipitación que
afectaron la región durante este día (sección 4.4.2). Desafortunadamente, la nubosidad que afectó a
la región impide identificar en las imágenes satelitales la presencia de ceniza resuspendida durante
este día.

4.5.2. Dispersión de cenizas volcánicas
A fin de verificar de forma cualitativa los resultados de las simulaciones de transporte se utilizaron

imágenes MODIS para realizar comparaciones. En la columna izquierda de la Fig. 4.20 se muestra
una secuencia de imágenes satelitales para el evento de octubre. Se procesaron los datos de radiancia
calibrada (nivel 1B) disponibles a 250m y 500m de resolución para los canales visibles y 1 km
para el canal IR. Las imágenes en color verdadero se obtuvieron haciendo una composición RGB
de los canales visibles. En cambio, para las imágenes nocturnas se emplean los datos del canal IR
de la banda en 10;78 � 11;28�m representados en escala de grises. Sobre las imágenes MODIS se
identifican las nubes de ceniza volcánica superponiendo los valores negativos de BTD.

En la columna derecha de la Fig. 4.20 se muestra la masa total sobre la columna atmosférica
(carga de masa) simulada por el modelo FALL3D. Estos valores pueden variar significativamente
en el espacio y en el tiempo, motivo por el cual los resultados se representan en escala logarítmica.
Para estimar el rango de valores relevantes consideremos algunas concentraciones de referencias.
Durante la crisis de la erupción de Eyjafjallajökull, se estableció un umbral de concentración para
la seguridad aeronáutica de 2mgm�3, por encima del cual los vuelos no fueron permitidos, aunque
este valor posteriormente se relajó a 4mgm�3 (Langmann et al., 2012). En el caso de tormentas
de polvo, los eventos más importantes están asociados a concentraciones de algunos miligramos por
metro cúbico, rara vez excediendo los 10mgm�3. Por su parte, la normativa europea establece un
valor límite diario de 50�gm�3 de PM10 para la protección de la salud humana2. Considerando que
la ceniza resuspendida usualmente permanece distribuida en la parte inferior de la atmósfera, en
una capa de espesor del orden de 1� 2 km, es posible estimar a partir de la concentración el orden

2 http://ec.europa.eu/environment/air/quality/standards.htm

Figura 4.19: Se representa la evolución temporal de la tasa de emisión total (kt=s) calculada para
cada caso de estudio usando el esquema de Shao. Los resultados muestran una fuerte variabilidad
diurna, con la resuspensión tomando lugar durante horas de la tarde y máxima resuspensión entre
las 18:00 y 19:00 UTC.
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(e) (f)

(g) (h)

Figura 4.20: Imágenes satelitales (columna izquierda) y simulación numérica (columna derecha)
del evento de octubre de 2011. En las imágenes MODIS la ceniza es detectada por medio de la BTD
para el 14 de octubre, 18:25 UTC (a), 15 de octubre, 05:30 UTC (c), 15 de octubre, 14:55 UTC (e)
y 16 de octubre, 18:15 UTC (g).
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(a) (b)

Figura 4.21: Imagen satelital y simulación numérica para el evento de septiembre de 2011. Se
muestra la imagen MODIS para el 25 de septiembre (17:55 UTC) junto con los valores de BTD que
indican la presencia de ceniza (a) y la carga de masa simulada con el modelo FALL3D (b).

de magnitud de la carga de masa. Teniendo en cuenta los ejemplos citados previamente, podemos
establecer un rango de valores relevantes entre 50� 100mgm�2 y 104mgm�2, los cuales se utilizan
en la representación de la Fig. 4.20. En la práctica, la línea de contorno de 100mgm�2 resulta ser
una buena referencia del límite de detección de los sensores satelitales.

La Fig. 4.20a,b muestra la resupensión ocurriendo en el norte de la Patagonia durante el 14
de octubre. La ceniza removilizada se mueve hacia el noreste como puede verse en la Fig. 4.20c,d
correspondiente a las primeras horas del 15 de octubre. Durante las horas de la tarde de este mismo
día ocurre el evento más importante. La Fig. 4.20e,f muestra resuspensión tomando lugar el 15
de octubre (alrededor de 15:00 UTC) junto con la nube de ceniza emitida el día previo. Durante
el 16 y 17 de octubre, la ceniza resuspendida durante el 15 de octubre afectará a los principales
aeropuertos del centro del país. La Fig. 4.20g, alrededor de las 18:00 UTC, se corresponde con el
momento de mayor concentración detectada en Buenos Aires, en concordancia con la predicción del
modelo (Fig. 4.20h). Comparando las imágenes satelitales con las simulaciones numéricas, podemos
concluir que el modelo representa de forma aceptable el transporte de las partículas. Sin embargo,
notemos que dado que los valores de BTD no necesariamente están relacionados de forma trivial con
la concentración de material particulado en suspensión, las comparaciones realizadas son totalmente
cualitativas.

Una característica distintiva de la ceniza removilizada es que, a diferencia de lo que ocurre
típicamente en erupciones volcánicas explosivas, las partículas permanecen distribuidas en capas
bajas de la atmósfera y el transporte está fuertemente condicionado por la orografía (una excepción
a esta regla se verá en el cap. 5). Esta influencia es particularmente evidente en el patrón observado
en la imagen MODIS del 16 de octubre, 18:25 UTC (Fig. 4.20g). La peculiar forma que adopta la
nube de ceniza se debe al bloqueo causado por la barrera orográfica determinada por las sierras de
Córdoba y San Luis, tal como se indica en la Fig. 4.20h. La Fig. 4.6 intenta resaltar cómo la nube
de ceniza está avanzando sobre los principales aeropuertos de la región, la distribución geográfica de
los cuales coincide llamativamente con el frente de la nube en ese momento. Esto demuestra que las
principales ciudades del centro de Argentina, en las cuales se encuentran los aeropuertos afectados,
fueron especialmente vulnerables a este evento de resuspensión.

Para los eventos de septiembre y agosto, el transporte de la ceniza se produjo predominantemente
hacia el este. La Fig. 4.21 muestra la situación para el 25 de septiembre, en la cual el modelo logra
capturar los dos eventos de resupensión. Sin embargo, el modelo predice un campo de concentración
ligeramente más distribuido hacia el sur. En la Fig. 4.22 se muestran la situación para el evento de
agosto. En la imagen nocturna del 28 de agosto, 05:30 UTC (Fig. 4.22a) se detecta una fuerte señal
negativa de BTD (< �2;5K) que corresponde a la ceniza removilizada el 27 de agosto y coincide
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aproximadamente con un máximo de concentración predicho por el modelo (Fig. 4.22b). La imagen
MODIS del 29 de agosto, 14:05 UTC, muestra también una clara señal negativa de BTD sobre
la Patagonia (no mostrado) donde se observa resuspensión en la imagen visible. Sin embargo, la
identificación de ceniza se dificulta sobre el océano debido a la baja concentración de ceniza y a que
la técnica de detección por la BTD pierde efectividad sobre el océano. En este caso, la distribución
aproximada de la ceniza se determinó por inspección visual de la imagen en color verdadero (con
contraste aumentado sobre el océano) y se encuentra delimitada por líneas sólidas (en rojo) en la
Fig. 4.22c. El modelo representa de forma cualitativamente bien esta situación (Fig. 4.22d). La

(a) (b)

(c) (d)

Figura 4.22: Imágenes satelitales y simulación numérica del evento de agosto de 2011. En la columna
izquierda se muestran las imágenes MODIS para el 28 de agosto, 05:30 UTC (a) y el 29 de agosto,
14:05 UTC (c). En la columna derecha, la carga de masa simulada con el modelo FALL3D (b,d).

distribución de partículas en este caso es resultado de los tres eventos de resuspensión de los días
27, 28 y 29 de agosto que predice el modelo (ver también Fig. 4.19).

4.5.3. Observaciones en superficie
En esta sección utilizamos datos de observaciones en superficie para evaluar el desempeño del

modelo de transporte. En primer lugar, se decodificó la visibilidad a partir de los mensajes SYNOP
de las estaciones meteorológicas del SMN dentro del dominio del FALL3D durante el evento de
removilización de octubre de 2011. Adicionalmente, se consideró el mensaje METAR emitido por
la estación Carrasco (Uruguay) durante el periodo de estudio. Utilizando la Eq. (2.6) fue posible
obtener series temporales de concentración de material particulado en suspensión total (TSP) para
cada estación. En cada sitio se removió el nivel basal de la concentración, asociado por ejemplo a la
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contribución antropogénica, substrayendo la moda de la serie temporal y se asumió que la reducción
de la visibilidad durante el evento de removilización se debe a la presencia de ceniza volcánica y que
el efecto de cualquier otro fenómeno meteorológico fue despreciable.

En la Fig. 4.23 se compara la concentración derivada de la visibilidad con la concentración en
superficie calculada por el modelo de dispersión para algunas estaciones. En este mismo gráfico se
indica con un símbolo (estrella negra) las horas en que la estación meteorológica emitió reportes de
ceniza en suspensión. En general, estos reportes están bien correlacionados con los momentos en que
el modelo predice valores considerables de concentración. Las estaciones de las Figs. 4.23a–c son las
más cercanas a las fuentes de emisión y pudieron detectar durante los días 15 y 16 de octubre los dos
eventos de resuspensión (14-15 de octubre). En estos casos, el modelo también pudo reproducir dos
picos de concentración diferenciados, siempre con los mayores valores asociados al segundo evento.
De los casos mostrados, la mayor concentración se obtuvo en la estación de Junín (34�330S, 60�550W)
con valores de hasta 10mgm�3 derivados a partir de las observaciones (Fig. 4.23d). Este valor se
corresponde con una visibilidad de 300m, la cual fue reportada por la estación el 16 de octubre,
entre 13:00 y 16:00 UTC. La estación que reportó la menor visibilidad durante este evento fue la de
Maquinchao (41�150S 68�440W), la cual fue posiblemente la más afectada debido a su ubicación en
una zona activa de emisión con depósitos volcánicos sobre la estepa patagónica. La mínima visibilidad
reportada en este caso fue de 100m, el 15 de octubre (18:00 UTC). Esta visibilidad encuadra dentro
de la definición de tormenta de polvo fuerte dada en la sección 2.3. Las series temporales para esta
estación no se muestran, dada la escasez de datos disponibles.

La mayoría de las estaciones de Santa Fe, Buenos Aires y Montevideo (Figs. 4.23d-k) reportaron
presencia de ceniza a lo largo del día 16 y comienzos del 17 de octubre. Por su parte, las estaciones
de Córdoba (Figs. 4.23m-o) y Entre Ríos (no mostrado) emitieron reportes de ceniza prácticamente
durante todo el día 17 de octubre. En estos casos, el modelo puede reproducir correctamente el orden
de magnitud de la concentración, en algunos casos con muy buena concordancia. El modelo muestra
mejor desempeño para las estaciones situadas en un rango medio de distancias. No obstante, se
observan más dificultades para reproducir la situación tanto cerca de las fuentes de emisión y como
en las localidades más alejadas. Sin duda, en la comparación con los datos de Bariloche (41�90S
71�100W) se obtiene los peores resultados. En la Fig. 4.24a se muestra la concentración modelada
(�10�1) para resaltar que en este caso el modelo fuertemente sobrestima la concentración y muestra
poca correlación con las observaciones. La próxima estación más cercana a las fuentes de emisión con
datos horarios es la estación de Neuquén (38�570S 68�80W), cuyas observaciones también muestran
poca correlación con las simulaciones del modelo. Las estaciones de San Luis y Mendoza, por su parte,
también reportaron una importante disminución de la visibilidad durante el día 18 de octubre. En
estos casos, el modelo tiende a subestimar las concentraciones observadas (v.g., Fig. 4.24b).

Es interesante resaltar que en la mayoría de las estaciones se observa un pico de concentración
bien definido, cuyo mayores efectos no duraron más que 12h. En cambio, en las estaciones de Córdoba
de las Figs. 4.23n,o las condiciones de baja visibilidad y los reportes de ceniza perduraron por más
tiempo, inclusive extendiéndose hasta el día 18 de octubre, que cae fuera del dominio temporal
considerado en nuestras simulaciones. Aunque la concentración máxima tiende a ser mayor en las
demás estaciones, el impacto del evento de removilización fue similar en, por ejemplo, aeroparque
(Bs. As.) y en Pilar (Córdoba), en términos de la exposición total. Por ejemplo, la concentración
media durante las 84h totales que abarca la simulación fue similar en estas dos estaciones. Esto es
consecuencia del bloqueo orográfico mencionado anteriormente y que puede observarse en la vista
tridimensional de la Fig. 4.25. En esta figura se representa el campo de concentración modelado y el
relieve del terreno con visión desde el noroeste para el mismo instante que la Fig. 4.20h. La barrera
orográfica determinada por las sierras de Córdoba y San Luis impide la advección de la nube de
ceniza, ocasionando el mayor tiempo de exposición que se observa en las estaciones de esta región,
incluyendo Córdoba (Fig. 4.23n), Pilar (Fig. 4.23o), Río Cuarto, Villa Dolores, San Luis y Villa
Reynolds (no mostrado).
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Figura 4.23: Comparación cuantitativa entre la concentración estimada a partir de datos de visi-
bilidad reportados por estaciones meteorológicas y la concentración en superficie calculada por el
modelo de dispersión. Cada momento en que se reportó presencia de ceniza es indicado por una
estrella.
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Figura 4.24: Comparación cuantitativa entre la concentración estimada a partir de reportes de
estaciones meteorológicas y del modelo de dispersión. Se muestran dos casos en que el modelo
muestra un desempeño pobre.

Figura 4.25: Vista tridimensional del campo de concentración modelado para el 16 de octubre de
2011, 18:00 UTC. En zona de las sierras de Córdoba y San Luis, la orografía condiciona fuertemente
el transporte de la ceniza removilizada e impide la advección.

4.5.3.1. Calibración del modelo

El objetivo del siguiente análisis es calibrar el modelo, es decir, encontrar un valor adecuado
del factor de ajuste f de la Eq. (3.22), requerido para estimar el término fuente. Para tal fin, se
recopilan los datos de concentración del modelo y de 43 estaciones meteorológicas promediados para
cada día del periodo de estudio. Los datos de concentración resultantes se muestran en la Fig. 4.26
para todos los días con ceniza en suspensión. Podemos notar que existe una amplia variabilidad en
los datos. Aún así, el modelo en general es capaz de reproducir correctamente el orden de magnitud
de la concentración observada (ver también Fig. 4.23). Sólo un dato correspondiente a Bariloche
es excluido del gráfico dado que el modelo sobrestima ampliamente el valor observado para este
caso. Los resultados mostrados a lo largo de este trabajo asumen un valor del factor de ajuste
de f = 0;21 � 0;01. El criterio empleado para determinar este valor es que el número de datos
sobrestimados por el modelo sea igual que el número de datos subestimados, lo cual implica que la
recta de pendiente uno en la Fig. 4.26 separa la mitad de los datos.

4.5.3.2. Mediciones en Buenos Aires

Adicionalmente, consideramos los datos horarios de concentración de PM10 de la red de monitoreo
de la calidad del aire del Gobierno de la Ciudad de Buenos Aires, consistente de tres estaciones
de monitoreo atmosférico (EPA) situadas en Parque Centenario, La Boca y Av. Córdoba. Estas
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Figura 4.26: Datos diarios de concentración para el evento de removilización de octubre de 2011.
Se comparan los datos diario del FALL3D y los derivados a partir de reportes de estaciones meteoro-
lógicas. Para determinar las concentraciones modeladas se utiliza un factor de ajuste f = 0;21 para
el cálculo del término fuente. Las líneas punteadas denotan una relación 1:2 entre las observaciones
y el modelo.

estaciones están equipadas con un instrumento Thermo Model FH62 C14 para la medición continua
de concentración de masa de material particulado usando el principio de atenuación Beta. En esta
técnica la concentración se relaciona a la absorción de radiación de una muestra expuesta a una
fuente radioactiva.

A fin de remover la contribución antropogénica, se substrajo el valor basal de 32�gm�3, corres-
pondiente al valor medio medido en octubre de 2010. En la Fig. 4.27 se muestra la serie temporal de
datos. La máxima concentración fue de 880�gm�3 y se midió el 16 de octubre, alrededor de 19:00
UTC. En consecuencia, durante el día 16 de octubre fue excedido ampliamente el límite máximo
admisible de 150�gm�3 establecido para un periodo de exposición de 24h por las normas de calidad
del aire (ley 1356-GCBA y normas EPA). El modelo en este caso predice correctamente la ubica-
ción del máximo, sin embargo, sobrestima por un factor dos las valores medidos, aproximadamente
(Fig. 4.27). El modelo también predice un abrupto aumento de la concentración desde 12:00 UTC, en
concordancia con los reportes de visibilidad en Aeroparque (Fig. 4.23h). En cambio, las mediciones
de PM10 indican que el aumento de la concentración fue más progresivo y comenzó aproximadamente
a las 03:00 UTC.

Durante una campaña para evaluar la contaminación de aerosoles urbanos (Raga et al., 2013) se
llevaron a cabo mediciones con el ceilómetro Vaisala CL31, un instrumento de teledetección ubicado
en Ciudad Universitaria (34;58�S, 58;37�W ) durante el evento de removilización de octubre de 2011
(Ulke et al., 2016). El ceilómetro provee perfiles verticales del coeficiente de retrodispersión atenuada
en una longitud de onda de 910nm, los cuales se muestran en la Fig. 4.28a (G. Ulke, comunicación
personal). Durante el día 15 de octubre, antes del arribo de la ceniza removilizada a Buenos Aires, el
coeficiente de retrodispersión atenuada se encontró por debajo de 6;99�10�4 sr�1 km�1 para el 95 %
de los datos. Los valores en este rango son mapeados en una paleta de colores de tonalidades azules
a fin de representar condiciones típicas de contaminación, previas al evento de estudio. Los datos
de retrodispersión por encima del umbral 6;99 � 10�4 sr�1 km�1 representan valores anómalos y
son representados utilizando un esquema de colores diferente (amarillo-rojo) para resaltar la llegada
de la ceniza a Buenos Aires. Por su parte, las tonalidades grises se reservan para representar un
rango de señales más intensas, generalmente asociadas a nubes meteorológicas. De acuerdo a este
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Figura 4.27: Datos diarios de concentración de PM10 para el evento de removilización de octubre
de 2011. La mediciones corresponden a las estaciones (Córdoba, Centenario y La Boca) de la red
de monitoreo de la calidad del aire de la ciudad de Buenos Aires. El modelo reproduce aceptable-
mente la llegada de la ceniza a Buenos Aires, pero sobrestima las mediciones por un factor dos,
aproximadamente.

criterio, en Buenos Aires la ceniza removilizada alcanzó la superficie el 16 de octubre alrededor de
03:00 UTC, cuando se observa un fuerte aumento de la señal de retrodispersión en los niveles bajos
de la atmósfera que perduró durante todo el día hasta cerca de 00:00 UTC (17 de octubre). El
periodo con mayor intensidad de señal se produce alrededor de 19:00 UTC (16 de octubre) cerca de
la superficie. Por lo tanto, la duración total del evento y el momento de máxima intensidad coinciden
con las observaciones en superficie llevadas a cabo en las estaciones de calidad de aire (Fig. 4.27).
Adicionalmente, las observaciones del ceilómetro indican que una capa de partículas permaneció al
menos seis horas más con respecto a las observaciones en superficie sobre una altura de alrededor de
1;5 km sobre el nivel del suelo.

Los perfiles de concentración modelados se muestran en la Fig. 4.28b. Las simulaciones numé-
ricas indican que la presencia de partículas sobre Buenos Aires durante el día 16 de octubre es el
resultado de dos eventos de resuspensión ocurridos en la estepa patagónica. Para cada evento, la
llegada a Buenos Aires de la ceniza removilizada (indicado por flechas en la Fig. 4.28b) se manifiesta
inicialmente con un máximo de concentración en capas superiores de la atmósfera, mientras que los
efectos en superficie ocurren algunas horas después. Aunque es posible encontrar ciertas similitudes
entre la estructura vertical observada y modelada, debemos notar que las simulaciones numéricas
predicen una mayor extensión vertical de la capa de aerosoles que el ceilómetro (dentro de su límite
de detección). Según el modelo, las partículas se encuentran distribuidas sobre una capa desde la
superficie hasta una altura entre 2� 4 km, lo cual sobrestima las observaciones del ceilómetro en al
menos un factor dos (Fig. 4.28).

En conclusión, aunque el modelo parece capturar algunas características de la estructura verti-
cal de los aerosoles, los datos del ceilómetro muestran patrones complejos que parecen difíciles de
modelar. Si bien no es posible hacer comparaciones cuantitativas directas entre las mediciones de re-
trodispersión atenuada (Fig. 4.28a) y la concentración modelada (Fig. 4.28b), los resultados parecen
sugerir que el modelo sobrestima la altura de la capa de aerosoles. No obstante, esta discrepancia
puede estar también asociada al límite de detección del instrumento de medición. Aunque algunos
estudios pudieron detectar aerosoles a mayores alturas de hasta 6 km usando el Vaisala CL31 (v.g.,
Tsaknakis et al., 2011), usualmente los ceilómetros pueden detectar aerosoles hasta una altura li-
mitada a alrededor de 3 km dado que la fuente láser usada en los ceilómetros suele poseer menor
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Figura 4.28: Distribución vertical de aerosoles en Buenos Aires durante el evento de removilización
de octubre de 2011. (a) Observaciones por medio de un ceilómetro ubicado en Ciudad Universitaria
(34;58�S, 58;37�W ) y (b) Perfiles de concentración modelados. Nótese que, debido a que el modelo
sobrestima la altura de la capa de aerosoles, las escalas verticales difieren en un factor de dos. Datos
del ceilómetro proporcionados por G. Ulke.

potencia y una mayor ventana espectral en comparación con otros sistemas, v.g., lidars (Marko-
wicz et al., 2008). Los datos lidar son otra fuente importante para estudiar la estructura vertical
de aerosoles. A continuación consideraremos los datos de un lidar aerotransportado a fin de evaluar
el desempeño del modelo. Dado que estos sistemas de teledetección observan a los aerosoles desde
satélites, es posible obtener una medida confiable de la altura de la capa de aerosoles.

4.5.4. Estructura vertical
El satelite CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observation) está

encargado de realizar observaciones de alta resolución y se encuentra equipado con un lidar que
provee valiosa información sobre nubes y aerosoles atmosféricos. En esta sección utilizamos los datos
de retrodispersión de este lidar a fin de estudiar la estructura vertical de aerosoles para dos casos
en que la trayectoria del CALIPSO atravesó la nube de ceniza resuspendida.

El coeficiente de retrodispersión atenuada para una longitud de onda de 532�m se muestra en
la Fig. 4.29a para el 28 de agosto. Se muestran los perfiles a lo largo de la trayectoria del CALIPSO
en el rango 33 � 50�S (i.e., los límites del dominio del modelo de dispersión) tomados entre 05:32
y 05:37 UTC. La presencia de ceniza en suspensión alrededor de 41�S es sugerida por los valores
mínimos de BTD en la imagen MODIS nocturna (Fig. 4.22a), adquirida casi simultáneamente que
los perfiles del lidar a las 05:30 UTC. Similarmente, las observaciones del CALIPSO indican una
aumento notorio de la señal entre 43�S y 37�S con un coeficiente de retrodispersión atenuada mayor
a 1;5� 10�3 km�1sr�1 (este es el valor umbral usado para dividir la paleta de colores y es el mismo
que utiliza NASA para publicar estos resultados) sobre las capas inferiores de la atmósfera. Los
resultados de la Fig. 4.29a muestran la presencia de una capa de aerosoles con altura máxima entre
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2;5 � 3 km alrededor del paralelo 41�S. Por su parte, en la Fig. 4.29b se observa un corte vertical
de la concentración modelada sobre la trayectoria del CALIPSO. Adicionalmente, se especifican los
contornos de 150�gm�3 y 2000�gm�3, de importancia para la salud humada y la seguridad aero-
náutica, respectivamente. Es posible notar que la máxima altura de la capa de aerosoles según el
modelo se alcanza aproximadamente en 41�S, en consistencia con los datos lidar. Las comparaciones
entre observaciones y simulaciones se dificultan debido a que no es posible relacionar de forma di-
recta el coeficiente de retrodispersión atenuada (Fig. 4.29a) y la concentración de masa (Fig. 4.29b).
En la práctica, no obstante, el contorno de 150�gm�3 constituye una buena referencia del límite de
detección del sistema lidar del Calipso. La altura máxima que alcanza este contorno es de aproxima-
damente 3;3 km sobre el nivel del mar (Fig. 4.29b). En consecuencia, el modelo parece representar
de forma cualitativa la extensión horizontal y vertical de la capa de aerosoles en este caso.

(a)

(b)

Figura 4.29: Distribución vertical de aerosoles para el 28 de agosto de 2011 a lo largo de la
trayectoria del satélite CALIPSO. (a) Coeficiente de retrodispersión atenuada a 532nm adquirido
por el lidar entre 05:33 y 05:37 UTC y (b) Corte vertical de la concentración modelada para 05:00
UTC.

Los perfiles del coeficiente de retrodispersión atenuada adquiridos el 15 de octubre entre 05:31–
05:36 UTC, se muestran en la Fig. 4.30a. La identificación de ceniza volcánica en esta figura se
dificulta ligeramente por la presencia de nubosidad. Una forma de distinguir ceniza volcánica usando
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datos lidar es a partir de la razón de despolarización, i.e., el cociente entre la intensidad de la
componente perpendicular y paralela con respecto al eje de polarización del transmisor de la señal
retrodispersada. Las partículas de origen mineral (v.g., ceniza volcánicas, polvo mineral) poseen una
forma irregular y una razón de despolarización típica de 30�35 %, que es mucho mayor a la esperada
para aerosoles antropogénicos o moléculas atmosféricas (v.g., Shimizu et al., 2016). Asimismo, los
datos de razón de despolarización medidos por el lidar del CALIPSO para el 15 de octubre muestran
valores alrededor 30 % en la región comprendida entre los paralelos 41�36�S por debajo de los 3 km
de altitud, donde el algoritmo de clasificación de datos lidar del CALIPSO identifica una presencia
dominante de aerosoles troposféricos (no mostrado)3. En la Fig. 4.30a esta región se caracteriza con
valores de retrodispersión atenuada superiores a 1;5 km�1 sr�1 y coincide aproximadamente con la
extensión identificada como ceniza a partir de la BTD en la imagen MODIS adquirida el 15 de
octubre, 05:30 UTC (Fig. 4.20c). En cambio, las señales de retrodispersión por encima de los 4 km
de altitud al sur de 41�S y al norte de 32�S de la imagen corresponden a nubes meteorológicas (ver
Fig. 4.20c). Por su parte, el corte vertical correspondiente de concentración modelada se muestra en
la Fig. 4.30b. La distribución espacial de la concentración parece ser coherente con las observaciones,
excepto sobre la parte sur del dominio, donde el modelo predice una capa de partículas cerca de
la superficie que no es posible contrastar con los perfiles del lidar debido a que la presencia de
nubosidad causa una fuerte atenuación de la señal. Según las simulaciones numéricas, los contornos
de concentración de referencia entre 150�gm�3 y 2000�gm�3 se encuentran en una altura máxima
de alrededor de 4 km, lo cual parece sugerir que el modelo sobrestima ligeramente la altura observada.

4.6. Discusión y Conclusiones
En este capítulo se estudió el fenómeno de la resuspensión eólica de los depósitos volcánicos de

caída generados a partir de la erupción del Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle en 2011,
utilizando simulaciones numéricas y observaciones. Las condiciones ambientales en el norte de la
Patagonia favorecieron la removilización de la fracción fina de los depósitos (i.e., la fracción de ceniza
volcánica) y el transporte de largo alcance (varios cientos de kilómetros) de las partículas. Los niveles
de concentración asociados a esta situación son de incumbencia para la seguridad aeronáutica y la
salud pública, y pueden ocasionar una disminución de la visibilidad de hasta 100m que corresponde,
según el criterio adoptado en la sección 2.3, a la categoría de tormenta de polvo fuerte.

La frecuencia de eventos, derivada a partir de reportes de estaciones meteorológicas, muestra una
importante variabilidad estacional y diurna. La máxima actividad ocurre entre septiembre y febrero,
en coincidencia con la intensificación de los vientos que ocurre en la primavera y las condiciones más
secas que prevalecen durante los meses cálidos en esta región. La mayor frecuencia de eventos fue
reportada durante octubre de 2011, cuando en casi el 50 % de las observaciones de la estación de
Bariloche se indicó la presencia de ceniza en suspensión. Asimismo, tanto las observaciones de las
estaciones meteorológicas como las imágenes satelitales indican una fuerte variabilidad diurna. En
la estación de Bariloche, la frecuencia de eventos aumenta durante las horas diurnas hasta alcanzar
un máximo en 19:00 UTC. Por su parte, en la mayoría de los casos, el comienzo de los eventos
de resuspensión puede distinguirse en las imágenes satelitales (MODIS y GOES-13) en un rango
horario acotado (12:00–15:00 UTC), con la emisión ocurriendo predominantemente sobre la estepa
patagónica.

Esquema de emisión
En este capítulo se evaluó la capacidad de un esquema de emisión de polvo mineral para repre-

sentar la resuspensión de ceniza volcánica en el norte de la Patagonia. Para tal fin, se llevaron a cabo
simulaciones numéricas usando el sistema de modelado WRF-ARW/FALL3D tomando como casos
de estudio eventos de removilización ocurridos entre agosto y octubre de 2011. El flujo de emisión
se calculó utilizando el campo de velocidad de fricción a 6 km de resolución espacial y se tuvo en
cuenta el efecto de la humedad del suelo y la vegetación en los umbrales de erosión.

3Información disponible a través de https://subset.larc.nasa.gov/calipso

https://subset.larc.nasa.gov/calipso
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Figura 4.30: Distribución vertical de aerosoles para el 15 de octubre de 2011 a lo largo de la
trayectoria del satélite CALIPSO. (a) Coeficiente de retrodispersión atenuada a 532nm adquirido
por el lidar entre 05:31 y 05:36 UTC y (b) Corte vertical de la concentración modelada para 05:00
UTC.

Una característica destacable del fenómeno de resuspensión en la Patagonia, es la presencia de dos
regiones contrastantes: la región andina con clima templado húmedo y la Patagonia extrandina de
clima semi-árido a árido. Por un lado, las regiones alrededor del Parque Nacional Nahuel Huapi más
afectadas por la caída de ceniza, incluyendo Villa la Angostura y Bariloche, mostraron una mayor
resiliencia y una recuperación más rápida debido a condiciones que favorecieron la consolidación de
los depósitos (precipitación). Por su parte, las regiones más secas de la estepa patagónica, fueron
más vulnerables y sufrieron un impacto a largo plazo más severo a pesar de sufrir una menor caída
de ceniza. El modelo logra reproducir el fuerte contraste que existe en la distribución espacial de
los focos de emisión, el cual es también observado en las imágenes satelitales. La emisión ocurre
predominantemente sobre las regiones más secas de la estepa patagónica, mientras que sobre la
parte occidental de los depósitos, el modelo predice resuspensión nula debido a que las condiciones
más húmedas y la vegetación inhiben la emisión. En general, los esquemas de emisión para polvo
mineral tienen el objetivo de representar procesos de erosión sobre regiones áridas y semi-áridas, con
lo cual parece probable que la parametrización del flujo de emisión utilizada en este trabajo muestre
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un mejor desempeño sobre la estepa y sea más susceptible a errores fuera de esta región.
Las series temporales del flujo de emisión muestran una fuerte variabilidad diurna en todos los

casos con máxima emisión alrededor de 18:00 UTC, en consistencia con las observaciones. Esta
situación puede explicarse principalmente en términos de la variación diurna de la velocidad de
fricción. No obstante, los resultados de las simulaciones indican que la variabilidad de la resuspensión
también puede estar asociada a la evolución diurna de la húmedad del suelo, especialmente en las
zonas donde el modelo predice una importante amplitud diurna de wv, con valores mínimos durante
las horas de máximo calentamiento del suelo (Fig. 4.15).

Un aspecto distintivo de los procesos erosivos que tienen lugar con depósitos volcánicos, está
vinculada a la variabilidad interanual. Varios trabajos han destacado las diferencias que existen entre
depósitos recientes y depósitos consolidados. Los casos de estudios considerados en este trabajo son
más característicos de depósitos recientes. No obstante, la disminución interanual de la frecuencia
de eventos (Fig. 4.2) sugiere que el esquema de emisión necesita ser ajustado con el tiempo a fin de
representar correctamente distintos grados de consolidación de los depósitos. Por tanto, es necesario
introducir un tercer factor de corrección para el umbral de erosión que dependa del tiempo y tenga
en cuenta, además de la humedad del suelo y la vegetación, la compactación y consolidación de
los depósitos volcánicos. En consecuencia, más estudio es requerido para evaluar el desempeño del
esquema de emisión a largo plazo, tomando en cuenta la situación en años posteriores a 2011 y en
estaciones del año diferentes a las consideradas en los experimentos numéricos.

Transporte de ceniza
Se realizaron comparaciones entre la concentración en superficie simulada y la derivada de obser-

vaciones para el evento de octubre de 2011. En la mayoría de las estaciones meteorológicas el modelo
puede reproducir aproximadamente las concentraciones observadas, especialmente en las estaciones
meteorológicas ubicadas en un rango medio de distancias. Sin embargo, las diferencias muestran
una importante variabilidad y puede diferir hasta en un orden de magnitud o más, con lo cual no
es recomendable usar como referencia los niveles de concentración modelados para tomar decisiones
relacionadas a la seguridad aeronáutica o la salud pública. En las dos estaciones situadas más cerca
de las fuentes de emisión (i.e., Bariloche y Neuquén) el modelo sobrestima ampliamente las concen-
traciones y muestra poca correlación con las observaciones. En el caso de estaciones más alejadas y
cercanas a variaciones abruptas del terreno, el modelo puede reproducir la tendencia observada en
algunos casos, pero tiende a subestimar la concentración en la mayoría de los casos.

Las comparaciones cualitativas entre las imágenes satelitales y las simulaciones numéricas mos-
traron una buena correlación, tanto en la extensión horizontal de la nube de ceniza, como en la
estructura vertical. En general, los resultados de estas comparaciones indican que las curvas de nivel
correspondientes a 100 � 150�gm�3 (concentración) ó 50 � 100mgm�2 (carga de masa) son una
buena referencia del mínimo nivel de detección de los sensores remotos. Tomando este criterio para
definir la altura de la capa de aerosoles, concluimos que el modelo tiende a sobrestimar ligeramente
las observaciones de lidar. A fin de corroborar esta hipótesis y realizar comparaciones cuantitativas
con los perfiles observados, es necesario acoplar al modelo de dispersión un modelo óptico encar-
gado de derivar propiedades ópticas a partir de las concentraciones simuladas (v.g., coeficiente de
extinción de aerosoles). Desarrollos en tal sentido son prioritarios y deberían ser realizados en el
futuro.
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Capítulo 5

Caso de estudio: Bolsón de
Fiambalá

5.1. Introducción
El 13 de junio de 2015 el VAAC de Londres alertó al VAAC de Buenos Aires acerca de una

posible erupción del volcán Nevados Ojos del Salado, el volcán activo más alto del mundo (6,879
m), situado en la cordillera de los Andes en el límite entre Chile y Argentina. Una pluma de ceniza
volcánica fue detectada el 13 de junio (desde 14:00 UTC) por los canales infrarrojos del instrumento
SEVIRI (Spinning Enhanced Visible and Infrared Imager) del sistema de satélites geoestacionarios
MSG (Meteosat de Segunda Generación). Posteriores estudios concluyeron que el fenómeno fue
causado por la removilización de antiguos depósitos piroclásticos del Bolsón de Fiambalá, situado
en el noroeste argentino (Collini et al., 2015; Mingari et al., 2017a).

El Bolsón de Fiambalá es un valle intermontano con una elevación de alrededor de 1650m,
situado sobre la vertiente oriental de los Andes, en aproximadamente 27� 300S, 67� 450W (Carrapa
et al., 2006; McPherson, 2008). La región se caracteriza por un clima muy árido, con precipitaciones
anuales cercanas a los 100mm y una marcada variabilidad térmica diurna. Las dunas del Bolsón de
Fiambalá son principalmente un producto de materiales piroclásticos retrabajados por el viento que
fueron originados a partir de la erupción del Cerro Blanco ocurrida hace alrededor de 4,500 años,
una de las más grandes erupciones volcánicas de los Andes Centrales durante el Holoceno (Báez
et al., 2015; Fernandez Turiel et al., 2015). Aún hoy la actividad eólica continúa removilizando el
material piroclástico y el Bolsón de Fiambalá constituye una de las fuentes de producción de polvo
más importantes del noroeste argentino.

El Bolsón de Fiambalá se encuentra sobre un terreno complejo, donde la representación de los
procesos de emisión y transporte constituye un desafío para los modelos numéricos. Simultáneamente,
la topografía local juega un rol decisivo en la descripción espacio-temporal de la distribución de
aerosoles. Recientemente, un notable evento de polvo en suspensión sobre el terreno complejo de los
valles del Jordán y del Mar Muerto fue simulado con el sistema de modelado COSMO-ART (Vogel
et al., 2009) usando una resolución espacial de aproximadamente 3 km, produciendo una distribución
espacio-temporal de concentración consistente con las observaciones (Kishcha et al., 2016).

Por su parte, la mayoría de las fuentes principales de emisión de polvo mineral se encuentran
en regiones áridas y semiáridas sobre depresiones del terreno o adyacente a variaciones abruptas del
terreno (Prospero et al., 2002). Asimismo, existen en la actualidad fuentes importantes de ceniza
removilizada que siguen esta regla, v.g., Valley of Ten Thousand Smokes, Alaska (Hadley et al., 2004).
En consecuencia, el episodio del 13 de junio representa una buena oportunidad para investigar los
mecanismos que favorecen la inyección de partículas en la atmósfera bajo condiciones similares a las
encontradas en otras fuentes de emisión de polvo mineral y ceniza volcánica removilizada alrededor
del mundo.

En este capítulo se realizan simulaciones numéricas a fin de evaluar la capacidad del sistema de
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modelado para representar correctamente la emisión y el transporte del material removilizado en un
entorno de terreno complejo. Se toma el evento del 13 de junio de 2015 como caso de estudio para
investigar el efecto de la orografía y las condiciones que dieron lugar a transporte de aerosoles de largo
alcance. La resolución espacial de los campos meteorológicos es reducida hasta 2 km a fin de resolver
los detalles de la orografía sobre la región de estudio. Se estudia la distribución espacio temporal de
aerosoles y los procesos de emisión que ocurren sobre esta región a nivel local. Posteriormente, se
llevan a cabo simulaciones de transporte de largo alcance y los resultados fueron comparados con
los productos RGB de detección de ceniza/polvo del MSG-SEVIRI.

Este trabajo se organiza de la siguiente manera. En la sección 5.2 se provee una descripción
de la región de estudio. En la sección 5.3 se recopilan diversas fuentes de información, incluyendo
imágenes satelitales y datos de reanálisis, para caracterizar el evento del 13 de junio de 2015. En la
sección 5.4 se describe el método empleado y se discuten los resultados de las simulaciones numéricas.
Finalmente, las conclusiones son presentadas en la sección 5.5.

5.2. Región de estudio
La región de estudio se representa en el mapa de la Fig. 5.1. Uno de los rasgos topográficos

más distintivos de los Andes Centrales es el plateau Altiplano-Puna, cuyo extremo sur coincide con
el lineamiento volcánico Ojos del Salado-San Buenaventura (OSSB) con tendencia ENE (Álvarez
et al., 2015). Este lineamiento se extiende por casi 300 km desde el Valle Central de Chile hacia la
envolvente este de los Andes y está conformado por numerosos domos y estratovolcanes, incluyendo
algunos de los volcanes más altos del mundo, v.g., Ojos del Salado, Tres Cruces o Incahuasi (Baker
et al., 1987; Mpodozis et al., 1996; Seggiaro et al., 2000; Montero Lopez et al., 2010a,b,c; Báez et al.,
2015; Bustos et al., 2015). El lineamiento OSSB incluye algunos centros volcánicos considerados
activos (última erupción < 10 ka), pero no hay reportes de erupciones históricas confirmadas en la
región.

El Complejo Volcánico Cerro Blanco se sitúa en el extremo sur del altiplano Andino al este del
lineamiento OSSB y ha sido interpretado como un sistema de calderas anidadas con abundantes
depósitos piroclásticos (Seggiaro et al., 2000; Viramonte et al., 2004, 2005; Arnosio et al., 2005).
El Complejo Volcánico Cerro Blanco tuvo al menos dos erupciones de gran magnitud (índice de
Explosividad Volcánica � 6) durante los últimos 100 mil años (Báez et al., 2015). Los resultados
obtenidos por Báez et al. (2015) indican que la erupción asociada al colapso de la Caldera Cerro
Blanco (4000–5500 AP) constituye uno de los eventos volcánicos holocenos de mayor magnitud en
los Andes Centrales (Fernandez Turiel et al., 2015; Báez et al., 2015). Durante la fase paroxismal
de la erupción del Cerro Blanco se generaron flujos piroclásticos que se propagaron radialmente
hasta 35 km del centro de erupción (Báez et al., 2015). Adicionalmente, se produjo una gran canti-
dad de depósitos de caída (110 km3) que cubrieron una importante porción del noroeste argentino
(Fernandez Turiel et al., 2015).

Por su parte, el Bolsón de Fiambalá es un valle intermontano situado 40 km al sur de la cal-
dera del Cerro Blanco, en un región de transición entre el extremo sur de la Puna Austral y las
Sierras Pampeanas Septentrionales. El nivel basal del Bolsón de Fiambalá se encuentra 2000m por
debajo de la elevación media de la Puna Austral. Durante la erupción del Cerro Blanco, el Bolsón
de Fiambalá recibió un gran volumen de depósitos piroclásticos de caída y, en menor medida, de
depósitos ignimbríticos. La naturaleza no consolidada de los depósitos asociados a la erupción del
Cerro Blanco (Báez et al., 2015) favorece la removilización del material piroclástico situado en las
inmediaciones del Bolsón de Fiambalá. La actividad eólica de la región continúa erosionando y mo-
vilizando el material suelto del suelo hasta el tiempo presente, convirtiendo al Bolsón de Fiambalá
en una de las fuentes de polvo mineral más importantes del noroeste argentino.

5.3. Evento del 13 de junio de 2015
Los episodios de vientos fuertes con polvo en suspensión son comunes en Fiambalá y fueron

reportados por los medios de comunicación locales entre julio y septiembre de 2015. Ráfagas de
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Figura 5.1: Mapa de un sector del noroeste argentino en que se resalta el terreno complejo de la
región de estudio. El Bolsón de Fiambalá es un valle intermontano situado en las proximidades del
lineamiento volcánico Ojos del Salado-San Buenaventura (OSSB), en una zona de transición entre
el extremo sur de la Puna y el sector norte de las Sierras Pampeanas. La ubicación de los volcanes
mencionados en el texto se indica con triángulos. Asimismo, se muestra la ubicación del aeropuerto
de Minera Alumbrera, donde se encuentra una estación meteorológica automática del SMN. Las
alturas del terreno son indicadas en la Fig. 5.7.

hasta 90 kmh�1 causaron diversas clases de problemas e inconvenientes, entre los que destacan
la caída de árboles, daños de establecimientos o instalaciones, cortes en el suministro eléctrico,
incendios, interrupciones del transporte como consecuencias de la baja visibilidad y diversos daños
en cultivos. No obstante, en las fuentes de información consultadas no se encontraron menciones
específicas vinculadas al evento del 13 de junio.

La temporada seca en esta región abarca los meses de invierno y comienzos de la primavera. Según
los valores climatológicos medios para la estación de Tinogasta del SMN (Fig. 5.1), la precipitación
mensual es mínima durante junio con tan sólo 1;4mm (siendo 106;8mm el promedio anual para
el periodo 1995-2010). En Fiambalá predominan los vientos del sur y sudeste, aunque durante el
invierno austral en ocasiones se observan vientos fuertes, cálidos y muy secos provenientes del norte
y noroeste, con frecuencia transportando polvo. Viento Zonda es el término local empleado para
designar a esta clase de vientos que ocurren con frecuencia sobre la ladera oriental de los Andes, en
Argentina.

Como consecuencia de la incidencia de un flujo intenso de aire sobre una barrera montañosa en
condiciones de estabilidad atmosférica, pueden producirse ondas de montaña con vientos descenden-
tes a sotavento, caracterizados por ser cálidos y secos. Esta clase de vientos son referidos de formas
diferentes dependiendo de la región en que ocurren, por ejemplo: foehn en Europa central (Alemania,
Austria, Suiza) (Fleagle, 1950; Klemp and Lilly, 1975), chinook en Canadá y EE.UU. (Brinkmann,
1974), Canterbury-nor’wester en Nueva Zelanda (Lamb, 1974), berg wind en Sudáfrica (Lindesay
and Tyson, 1990) y viento Zonda en Argentina (Norte, 1988; Seluchi et al., 2003). Los casos más
severos de viento Zonda cerca de los Andes ocurren a menudo en invierno y primavera. Los vientos
cálidos y secos con fuertes ráfagas que son experimentados durante estos eventos pueden levantar y
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transportar grandes cantidades de polvo cuando alcanzan la ladera oriental de los Andes (Allende
et al., 2012; Norte, 2015).

Las observaciones del 13 de junio en la región de estudio exhiben características de un episodio
Zonda. La Fig. 5.2 muestra las mediciones de temperatura (T ), punto de rocío (TD) y viento en
superficie tomadas por una estación meteorológica del SMN situada en el aeropuerto de Minera
Alumbrera (27�6403600 S, 66�3503700W , 2; 308m), a 200 km del Bolsón de Fiambalá (ver Fig. 5.1).
Las mediciones indican una fuerte reducción de la humedad relativa (incremento de T y decrecimiento

Figura 5.2: Mediciones tomadas por una estación meteorológica automática del SMN situada en
el aeropuerto de Minera Alumbrera (27�403600 S, 66�3503700W , 2; 308m), Catamarca, a 200 km del
Bolsón de Fiambalá. Durante el 13 de junio los datos horarios de velocidad del viento (línea en rojo
con círculos), temperatura (T , línea sólida en negro) y punto de rocío (TD, línea en azul) muestran
las características de un episodio Zonda, i.e., condiciones ventosas, cálidas y secas.

de TD) desde 03:00 UTC hasta 20:00 UTC con un aumento correspondiente en la velocidad del viento
hasta un máximo de casi 35 kt (65 kmh�1) registrado entre 13:00-16:00 UTC (Fig. 5.2) y asociado
con viento del NW. A partir de las imágenes de vapor de agua del satélite geoestacionario GOES-13,
es posible observar durante el 13 de junio condiciones secas en el noroeste de Argentina asociadas
con una importante subsidencia a sotavento de los Andes y ondas de montaña, todo consistente con
un evento Zonda (ver material suplementario en Mingari et al., 2017a).

5.3.1. Imágenes satelitales
Una pluma de polvo mineral/ceniza volcánica pudo ser identificada a partir de los productos RGB

del instrumento SEVIRI (Spinning Enhanced Visible and InfraRed Imager) a bordo de los satélites
MSG (Meteosat Second Generation). Estos productos son elaborados a partir de una combinación
específica de canales infrarrojos que permite la detección de polvo/ceniza en suspensión durante
día y noche. Por ejemplo, las imágenes del producto de polvo mineral son elaboradas usando una
composición RGB (Red-Green-Blue) de las diferencias de bandas IR12.0–IR10.8 (R), IR10.8–IR8.7
(G) y el canal IR10.8 (B) (Banks and Brindley, 2013).

La Fig. 5.3 muestra una secuencia de imágenes del 13-14 de junio correspondiente al producto de
polvo mineral. En esta composición RGB, las partículas en suspensión aparecen de color magenta
como resultado del alto contraste entre las temperaturas de brillo de los canales centrados en 12�m
y en 10;8�m (ver sección 4.3). Las nubes meteorológicas altas y profundas se ven de tonos rojo-
marrones, mientras que las nubes altas y delgadas aparecen muy oscuras (casi de negro). El material
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Figura 5.3: Material removilizado desde el Bolsón de Fiambalá desplazándose en dirección E-SE
sobre el norte agentino (línea punteada). En la columna izquierda, producto RGB de MSG-SEVIRI
de detección de polvo mineral para, de arriba a abajo, 15:15, 18:00, 21:00 (13 junio), 00:00 y 02:00
UTC (14 junio). En la columna derecha, carga de masa simulada para, de arriba a abajo, 15:00,
18:00, 21:00 UTC (13 de junio), 00:00 y 04:00 UTC (14 de junio).
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removilizado desde el Bolsón de Fiambalá puede identificarse a partir de 14:00 UTC y es transportado
en dirección ESE sobre la parte norte de Argentina. Para mayor claridad, se utilizan contornos para
delimitar aproximadamente a las nubes de partículas removilizadas (línea partida) y el Bolsón de
Fiambalá (línea sólida). Inicialmente, el material emitido es transportado hacia el sudeste sobre la
provincia de Catamarca, para luego ser advectado por los vientos dominantes del oeste hacia las
provincias de Santiago del Estero y Santa Fe. A partir del 14 de junio, la pluma se vuelve más difusa
y difícil de identificar. En este caso, los contornos se determinan comparando imágenes a distintos
tiempos y considerando también el producto de ceniza volcánica, el cual mostró un mejor contraste
con el suelo en imágenes nocturnas.

Por último, notemos que las imágenes en todos los casos están dominadas por nubes meteorológi-
cas sobre el extremo norte de Argentina, incluyendo países limítrofes, las cuales aparecen de colores
oscuros en la parte superior de las figuras.

Figura 5.4: Situación meteorológica correspondiente los días 12 de junio de 2015 (a) y 13 de
junio de 2015 (b) a 12:00 UTC según los datos del reanálisis ERA-Interim. Se muestra la altura
geopotencial (gpm) de 500hPa (líneas de contorno), velocidad del viento > 24ms�1 (sombreado
verde) y velocidad del viento > 48ms�1 (sombreado azul). La ubicación de Fiambalá es indicada
por un círculo rojo.

5.3.2. Datos de reanálisis
La Fig. 5.4 muestra la situación meteorológica para los días 12 y 13 de junio (12:00 UTC) según

los datos del reanálisis ERA-Interim (Dee et al., 2011). Las líneas de contorno indican la altura
geopotencial de 500hPa1, mientras que las regiones con velocidad del viento mayor a 24ms�1 en
500hPa se identifican con sombreados. El día 13 de junio, en particular, estos vientos son máximos
sobre el continente en las latitudes correspondientes a Fiambalá. Los vientos predominantes del oeste
en niveles altos de la troposfera se intensifican el 13 de junio sobre la región de estudio, en relación
a los días previos, como consecuencia del desplazamiento del jet stream subtropical en dirección
al ecuador. En la Fig. 5.5 se muestra un corte vertical meridional de viento zonal para el 13 de
junio (18:00 UTC). El núcleo central del jet stream subtropial en 250hPa alcanza su posición más
septentrional en el paralelo 30�S, que coincide aproximadamente con la latitud de Fiambalá (círculo
rojo). La relación entre la posición del jet stream subtropical y la producción de polvo mineral en
esta región ha sido remarcada por algunos trabajos (Gaiero et al., 2013) y se ha mencionado en
la sección 2.3.2. Además, otras condiciones meteorológicas generalmente asociadas a eventos Zonda

1La altura geopotencial de un determinado punto de la atmósfera es proporcional a la energía potencial gravitatoria
relativa al nivel del mar de un elemento de volumen o parcela de aire de masa unitaria. Es aproximadamente igual a
la altura geométrica de la isobara en consideración (en este caso, 500 hP a).
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están presentes y pueden ser identificadas en nuestro caso de estudio (Seluchi et al., 2003; Norte,
2015). Para más detalles, referimos al lector a Mingari et al. (2017a).

Figura 5.5: Corte vertical de viento zonal a lo largo de la longitud de Fiambalá (67;62�W ) para
el 13 de junio (18:00 UTC). El núcleo del jet stream subtropical en 250hPa se desplazó hacia el
ecuador durante los días previos hasta alcanzar su posición más septentrional cerca del paralelo
30�S, coincidiendo aproximadamente con la latitud de Fiambalá (círculo rojo). Datos del reanálisis
de ERA-Interim.

A fin de evaluar las condiciones excepcionales que dieron lugar al evento del 13 de junio, se
analizaron las series temporales correspondientes al mes de junio de 2015. La Fig. 5.6 muestra
algunas variables relevantes en la ubicación de Fiambalá. Como consecuencia del desplazamiento del
jet stream, la intensidad del viento en niveles altos-medios es máxima sobre el Bolsón de Fiambalá
alrededor del 13 de junio. La velocidad del viento en 500hPa alcanza un valor máximo el 13 de junio,
12:00 UTC (línea punteada roja de referencia), según los datos cada 6h de ERA-Interim (Fig. 5.6a).
Por su parte, el contenido de agua (m3=m3) en la primer capa del suelo (7 cm de profundidad) decrece
durante las dos semana previas al 13 de junio (Fig. 5.6b), sugiriendo que condiciones particularmente
secas durante los días previos, podrían haber favorecido también la removilización del material suelto
del suelo.

Sin embargo, el viento en superficie no exhibe valores anómalos ni especialmente elevados el 13
de junio según los datos de reanálisis (Fig. 5.6c). Adicionalmente, los datos de reanálisis no son
suficientes para explicar el caso de estudio, en tanto que la velocidad de viento en superficie (y,
por lo tanto, la velocidad de fricción) permanecen por debajo del umbral de erosión al momento
en que se observó la removilización (ver Fig. 5.6c). Por lo tanto, estos resultados demuestran la
importancia de llevar a cabo simulaciones de alta resolución a fin de modelar correctamente este
evento de removilización.

5.4. Resultados y Discusión
5.4.1. Configuración de dominios

El modelo WRF-ARW fue integrado hasta 54h con las condiciones iniciales en 12 junio (00:00
UTC), considerando el periodo inicial de 12h para spin-up del modelo. En la vertical se utilizaron



90 5.4. RESULTADOS Y DISCUSIÓN

Figura 5.6: Series temporales en las coordenadas de Fiambalá durante el mes de junio de 2015 de
velocidad del viento a 500hPa (a), contenido de agua en el suelo (b) y velocidad del viento a 10m
(c). Las condiciones del 13 junio a las 12:00 UTC (línea punteada roja) permitieron la erosión de los
depósitos del Bolsón de Fiambalá y la inyección en la atmósfera del material removilizado. Datos
del reanálisis ERA-Interim.

60 niveles con el tope del modelo en 50hPa. La configuración de dominios se muestra en la Fig. 5.7.
Consiste de un triple anidado two-way con resoluciones espaciales de 18, 6 y 2 km para los dominios
d01, d02 y d03, respectivamente. El dominio exterior (d01) cubre el norte de Argentina, mientras
que el dominio de 6 km (d02) abarca el noroeste argentino, incluyendo la topografía compleja de los
Andes. El dominio interior de mayor resolución (2 km) se centra sobre el Bolsón de Fiambalá. En
todos los casos se toma como el centro del dominio las coordenadas 27;5�S, 67;7�W , que representa
aproximadamente la ubicación de Fiambalá.

Para representar el terreno se utilizaron los datos topográficos GTOPO30 del U.S. Geological
Survey (USGS) con resolución espacial de 30 arc-s (Fig. 5.7a). La altura del terreno alrededor del
Bolsón de Fiambalá para los tres dominios anidados se muestra en las Figs. 5.7b-d. La línea de
contorno sólida delimita el Bolsón de Fiambalá, según el criterio adoptado en este trabajo, y define
la región con fuentes potenciales de emisión en las simulaciones numéricas. La importancia de la
resolución horizontal para una correcta representación de los detalles de la orografía de la región
se vuelve evidente en estas figuras. En particular la Fig. 5.7d para el dominio de 2 km muestra un
terreno extremadamente abrupto, con variaciones de la altura del terreno entre 6000m y 700m sobre
una distancia horizontal de tan solo unos pocos kilómetros.

Debido a las intensas velocidades verticales, el modelo desarrolla inestabilidades numéricas para
pasos temporales �t(s) > 3��x, siendo �x el tamaño de grilla (km). En este trabajo, se usa paso
temporal adaptativo para evitar violaciones de la condición CFL.

Los campos del WRF-ARW fueron interpolados en la grilla lat-lon regular del modelo de dis-
persión. Para correr el FALL3D se utilizaron dos dominios: (a) Dominio de alta resolución (0;01�)
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(a)

(b) (c) (d)

Figura 5.7: Configuración de dominios del modelo WRF-ARW. Se utilizan tres dominio anidados
(two-way) con resoluciones espaciales de 18 km (d01), 6 km (d02) y 2 km (d03) centrados sobre el
Bolsón de Fiambalá (a). En colores se indica la altura del terreno usada por el modelo y se muestra
el detalle alrededor del Bolsón de Fiambalá para los dominios d01 (b), d02 (c) y d03 (d). La línea
de contorno sólida delimita el Bolsón de Fiambalá, según el criterio adoptado en este trabajo. Datos
topográficos del U.S. Geological Survey (USGS).

centrado en el Bolsón de Fiambalá, y (b) Dominio de baja resolución (0;1�) abarcando el norte de
Argentina.

El dominio de alta resolución se extiende en el rango de latitudes 28 � 27�S y longitudes 68 �
67;3�W y es empleado para obtener el término fuente y para la simulaciones de dispersión de rango
corto. El dominio de baja resolución abarca las latitudes 32� 22�S y las longitudes 72� 56;8�. Las
simulaciones con este dominio tienen el objetivo de modelar el transporte de largo alcance, tal como
el que se observa en las imágenes satelitales. En ambos casos se consideraron 57 niveles verticales
hasta 8;5 kmagl (above ground level).

5.4.2. Episodio de Zonda
La velocidad de fricción para el dominio de alta resolución (2 km) se muestra en la Fig. 5.8 junto

con los vectores de viento horizontal a 10m sobre el nivel del suelo. Los vientos más intensos ocurren
en las inmediaciones de variaciones abruptas del terreno, en la mayoría de los casos correspondiendo
a vientos del NW (compárese con la Fig. 5.7d). Según las simulaciones numéricas realizadas con el
modelo WRF-ARW, el viento en superficie se intensifica notoriamente el 13 de junio en relación al
día previo. Durante 12 de junio, el viento en la región del Bolsón de Fiambalá (línea de contorno)
es muy pequeño para producir removilización (Fig. 5.8a). Por su parte, el 13 de junio (Fig. 5.8b)
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Figura 5.8: Velocidad de fricción y vectores de viento a 10m simulados por el modelo WRF-ARW
sobre el dominio interior (d03) para 15:00 UTC del 12 de junio (a) y 13 de junio (b). La línea de
contorno delimita la región del Bolsón de Fiambalá.

sobre el Bolsón de Fiambalá predominan vientos moderados del sur excepto en el sector norte, donde
se observan vientos del N y NW asociados a un flujo de aire descendente que alcanza velocidades
mayores a 20ms�1.

Las ondas de montaña que suelen acompañar a los eventos de Zonda están presentes también
en este caso. La Fig. 5.9a muestra un corte vertical de temperatura potencial equivalente (theta-e)
y la componente vertical de la velocidad del viento a través de los Andes en la latitud 27�150S
(norte del Bolsón de Fiambalá). Los contornos de theta-e muestran una capa inestable cerca de la
superficie a barlovento y sobre el tope de la montaña una capa estable que permanecerá a lo largo
de la simulación. La troposfera es menos estable a barlovento, con isentropas fuertemente ladeadas
y un flujo de aire descendente en todos los niveles sobre el Bolsón de Fiambalá.

En la Fig. 5.9b se muestran series temporales de velocidad del viento a 10m (U), temperatura (T )
y punto de rocío (TD) para una ubicación en el norte del Bolsón de Fiambalá (27�150S, 67�420W )
según el modelo WRF-ARW. A lo largo del 13 de junio se observa una fuerte reducción de la
humedad relativa, tal como es indicado por el aumento de T y el descenso TD, compatible con un
evento de Zonda. Simultáneamente, se produce un abrupto aumento del viento en superficie el 13
de junio (00:00 UTC) hasta alcanzar una velocidad máxima de 18ms�1. El arribo de una masa de
aire descendente sobre el norte del Bolsón de Fiambalá se vuelve evidente en la serie temporal de la
velocidad vertical a partir de 00:00 UTC (13 de junio), en coincidencia con el aumento del viento
horizontal (Mingari et al., 2017a).

Además, destaquemos que las series temporales simuladas (Fig. 5.9b) se corresponden bastante
bien con las mediciones de la estación meteorológica más próxima (a 200 km de distancia) mostrados
en la Fig. 5.2.

5.4.3. Término Fuente
El término fuente es calculado como un paso previo a la ejecución del modelo de dispersión usando

el esquema de emisión de Shao and Leslie (1997) (a partir de ahora, esquema de Shao), el cual es
descrito en la sección 2.4.7. Según el esquema de Shao, el flujo de emisión depende de la distribución
de tamaños de partícula. Se asume un depósito espacialmente uniforme, caracterizado por una
distribución log-normal discretizada en 14 clases de partículas en el rango 0� 8 (en unidades de �,
i.e., d(�) = � log2[d(mm)]). A partir de mediciones de campo se obtuvieron los siguientes parámetros
de la distribución: media, d = 3�, y desviación estándar, �d = 1;5� (J. G. Viramonte, comunicación
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(a)

(b)

Figura 5.9: En las simulaciones numéricas realizadas con el WRF-ARW se observan características
típicas asociadas a un evento de Zonda en el norte del Bolsón de Fiambalá: (a) Corte vertical a
través de los Andes de temperatura potencial equivalente (K) y componente vertical de la velocidad
del viento (ms�1) sobre la latitud 27�150S correspondiente al 13 de junio (16:00 UTC) y (b) Series
temporales para una ubicación en el norte del Bolsón de Fiambalá (27�150S, 67�420W ).

personal, 2015). La densidad de partícula varía linealmente con � en el rango 1;2� 2;2 g cm�3 y se
asume una esfericidad constante � = 0;9.

Debido a que no disponemos de información precisa acerca de la distribución de depósitos y
de las fuentes activas de emisión sobre la región de estudio, en este trabajo se asume que el área
de emisión está delimitada por la línea de contorno mostrada en la Fig. 5.7. Este límite coincide
aproximadamente con la isolínea de altura del terreno de 2000m y define una región que concuerda
bien con el origen del material removilizado detectado en las imágenes satelitales (Fig. 5.3). En
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Figura 5.10: Distribución geográfica de la masa emitida (kg=m2) por cada elemento de grilla,
calculada utilizando los campos del WRF-ARW a 2 km. Las fuentes de emisión se concentran en el
sector norte del Bolsón de Fiambalá. Se asume que la emisión toma lugar sólo dentro de la región
limitada por la línea de contorno. Como ilustración, se incluye en el fondo una imagen Landsat-8
adquirida el 14 de junio de 2015.

las simulaciones numéricas se considera que la emisión tiene lugar dentro de la región delimitada
por este contorno, mientras que afuera se asume emisión nula. La Fig. 5.10 muestra la distribución
geográfica de la masa emitida (kg=m2) por cada elemento de grilla durante la simulación. Las fuentes
de emisión se concentran en el sector norte del Bolsón de Fiambalá como consecuencia de los fuertes
vientos descendentes que afectaron esta región.

El flujo vertical de emisión es calculado por medio de los campos meteorológicos simulados a
diferentes resoluciones espaciales (2=6=18 km) interpolados al dominio de alta resolución horizontal
(0;01�) del modelo FALL3D (ver sección 5.4.1). Ya que los campos del WRF-ARW fueron inter-
polados a la misma grilla, las tasas de emisión obtenidas con datos meteorológicos a diferentes
resoluciones pueden ser comparadas.

Las series temporales de la tasa de emisión total (integrada espacialmente sobre todo el dominio)
calculadas usando los campos del WRF-ARW a 2 km, 6 km y 18 km de resolución se muestra en la
Fig. 5.11. La emisión toma lugar a lo largo del 13 de junio con máximos valores alrededor de 15:00
UTC. Los flujos de emisión resultan ser muy sensibles a la resolución horizontal, aumentando la
emisión con la resolución de los campos meteorológicos. Este resultado resalta la importancia de una
correcta representación de la orografía de la región y es una consecuencia directa de la dependencia
con la resolución del campo de velocidad de fricción del WRF-ARW. La masa emitida sobre el
periodo de estudio para cada dominio fue de 1;7�109 kg (2 km), 0;48�109 kg (6 km) y 0;17�109 kg
(18 km). El área sombreada en la Fig. 5.11 representa la ventana temporal en que es posible detectar
la removilización en las inmediaciones del Bolsón de Fiambalá a partir de las imágenes satelitales.
A partir de los productos RGB de polvo/ceniza del SEVIRI, el evento pudo ser detectado a partir
de 14:15 UTC. En cambio, las simulaciones sugieren que la emisión tomó lugar algunas horas antes
de la detección satelital, en correspondencia con la intensificación de los vientos asociada al evento
de Zonda.

5.4.4. Transporte de corto alcance
Con el fin de estudiar la distribución espacial del campo de concentración a nivel local sobre

el Bolsón de Fiambalá, se llevaron a cabo simulaciones numéricas con el modelo FALL3D sobre el
dominio de alta resolución (0;01�). En la Fig. 5.12 se muestra un corte vertical meridional a lo largo
de la longitud 67;7�W a diferentes tiempos. Para 11:00 UTC del 13 de junio, la emisión ocurre en el
norte del Bolsón de Fiambalá, entre 27;2�S y 27;1�S, donde pueden reconocerse los mayores valores
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Figura 5.11: Series temporales de la tasa de emisión total (integrada en el espacio) calculadas a
partir de campos meteorológicos a diferentes resoluciones (2=6=18 km). Los flujos de emisión son
fuertemente sensibles a la resolución espacial de la velocidad de fricción. La región sombreada re-
presenta la ventana temporal en la que fue posible la detección satelital cerca de las fuentes de
emisión.

de concentración superficial y una carga de masa (línea sólida roja) mayor a 50 gm�2 (Fig. 5.12a).
Al norte del paralelo 27;5�S, las partículas en suspensión permanecen confinadas sobre capas bajas
de la atmósfera, adyacentes al suelo, lo cual favorece las altas concentraciones superficiales que se
ven en esta región. Una abrupta disminución de la concentración en superficie se produce alrededor
de 27;5�S. Más al sur, los aerosoles son inyectados en capas más altas de la atmósfera hasta casi
6 kmasl (above sea level). La aparición de un segundo pico en el perfil de carga de masa entre
27;4� 27;3�S, evidencia la emergencia de nuevas fuentes de emisión en esta región para 16:00 UTC
del 13 junio (Fig. 5.12b). Análogamente, sobre el sector norte del Bolsón de Fiambalá las partículas
en suspensión permanecen confinadas en capas bajas de la atmósfera para este caso, en tanto que
en las regiones al sur de 27;4�S la distribución vertical de aerosoles se extiende hasta 6 kmasl.

El patrón que sigue la distribución de aerosoles puede ser explicado por medio de la Fig. 5.13, en
donde se muestra un corte vertical meridional de la componente vertical de la velocidad del viento
para el 13 de junio, 16:00 UTC. Los vientos más intensos están asociados a corrientes descendentes
de aire que dominan el sector norte del Bolsón de Fiambalá, creando al mismo tiempo condiciones
favorables para la removilización y manteniendo a los aerosoles distribuidos sobre las capas bajas
de la atmósfera. Por otra parte, la Fig. 5.13 muestra la presencia de corrientes ascendentes de
aire generadas por convergencia horizontal cerca de 27;4�S, en la parte central del dominio, con
velocidades verticales superiores a 6ms�1. Como consecuencia, los aerosoles son inyectados en capas
más altas de la atmósfera al sur de la región de convergencia (viento abajo), resultando en la
distribución mostrada en la Fig. 5.12. Adicionalmente, la Fig. 5.8 muestra que sobre la parte central
y el sur del Bolsón de Fiambalá dominan los vientos del sur y generan una banda de convergencia
que resulta importante para explicar la distribución local de aerosoles.

Como resultado, los aerosoles al sur de la banda de convergencia permanecen distribuidos hasta
alturas de 6 kmasl y alcanzan niveles superiores a las barreras orográficas adyacentes. Simultá-
neamente, la influencia de los vientos más intensos de niveles medios de la troposfera favorece el
transporte de largo alcance.

Dos mecanismos promueven la inyección de partículas en la atmósfera a partir de 14:00 UTC: (a)
el flujo de aire ascendente se intensifica, debido a que los vientos aumentan en la región siguiendo un
ciclo diurno, y (b) aparecen focos de emisión cercanos a la región de convergencia superficial. Este
último mecanismo se ilustra en la Fig. 5.12b. El máximo en el perfil de carga de masa está asociado
a un conjunto de fuentes de emisión adyacentes a la zona de convergencia, los cuales proporcionan
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Figura 5.12: Distribución espacial de la concentración modelada sobre el Bolsón de Fiambalá. Se
muestra un corte vertical meridional (67;71�W ) junto con el perfil carga de masa (línea sólida roja)
para 11:00 UTC (a) y 16:00 UTC (b) del 13 de junio de 2015. La emisión ocurre en el sector norte
del Bolsón de Fiambalá, donde se observan las mayores concentraciones.

partículas al flujo de aire ascendente situado en 27;4�S. Como resultado, una cantidad significativa
de material removilizado es inyectado en capas altas de la atmósfera al mismo tiempo que los niveles
de carga de masa sobre el Bolsón de Fiambalá se incrementan.

5.4.5. Transporte de largo alcance
La simulación del transporte de largo alcance se realizó sobre el dominio de baja resolución (0;1�)

del modelo FALL3D a fin de representar el campo de concentración sobre el norte de Argentina y
comparar los resultados con las imágenes satelitales.

Tanto el modelo meteorológico como el modelo de dispersión emplean un sistema de coordenadas
que sigue el terreno (sección 3.2.2). Como consecuencia, la representación del transporte de aerosoles
sobre regiones de orografía compleja constituye un desafío para el sistema de modelado. Por ejemplo,
algunos trabajos han destacado los errores que pueden surgir sobre regiones de terreno abrupto en
el cálculo de fuerzas de gradiente de presión usando sistemas de coordenadas que siguen el terreno
(Janjic, 1977; Klemp et al., 2003).

A continuación se muestran las simulaciones realizadas con el modelo FALL3D usando dos mé-
todos numéricos para resolver la ecuación de advección-difusión-sedimentación (sección 3.2.1). En el
primer método se utilizó la configuración por defecto del modelo FALL3D, que implica resolver la
ecuación de conservación Eq. (3.9) discretizada. Los resultados de carga de masa modelada para este
caso predicen que los aerosoles permanecen sobre regiones bajas del terreno a lo largo del periodo de
las simulaciones. La situación modelada para el 13 de junio (23:00 UTC) se muestra en la Fig. 5.14.
La mayoría de las partículas son bloqueadas por la barrera orográfica determinada por las Sierras
Pampeanas Occidentales (Sierra de Ambato). Las partículas permanecen cerca de las fuentes de
emisión y el modelo no puede reproducir el transporte de largo alcance observado en las imágenes
satelitales, las cuales indican que una fracción de material removilizado atravesó esta barrera y pudo
ser detectado (Fig. 5.3).

Errores numéricos en el cálculo de la advección pueden provocar un desempeño deficiente del
modelo de dispersión en terreno de pendiente pronunciada. En el segundo método numérico, se
resolvió la Eq. (3.11) con la corrección (3.13) para la componente vertical del viento. A diferencia del
caso anterior, este método contempla el efecto que tiene la transformación del sistema de coordenadas
cartesiano al sistema de coordenadas verticales que sigue el terreno sobre los términos de advección
horizontal. El campo de concentración para el 13 de junio (23:00 UTC) en un corte vertical W-E
sobre el paralelo 28�120S muestra una situación bastante diferente que en el caso anterior (Fig. 5.15).



5.5. CONCLUSIONES 97

Figura 5.13: Corte vertical meridional (67;71�W ) de la componente vertical de la velocidad del
viento simulada con el modelo WRF-ARW (dominio d03) para el 13 de junio, 16:00 UTC. Con
vectores se especifica la dirección del flujo sobre el plano. Los vientos más intensos que ocasionan
la removilización de los depósitos están asociados a corrientes descendentes de aire sobre el sector
norte del Bolsón de Fiambalá. La distribución vertical de aerosoles es influenciada por una importante
corriente ascendente generada por convergencia horizontal cerca de 27;4�S, en la parte central del
dominio.

Esta vez los aerosoles alcanzan alturas suficientes para atravesar la barrera y son transportados hacia
el este por los vientos de niveles medios de la troposfera sobre distancias mayores que en el caso
anterior. Este resultado es más consistente con las observaciones satelitales y demuestra que este
método numérico mejora significativamente el desempeño del modelo FALL3D sobre terreno abrupto.

Una secuencia temporal del campo de carga de masa simulado usando este método numérico
se muestra en la Fig. 5.3 (columna de la derecha). Inicialmente, el material levantado del suelo es
transportado por los vientos orográficos del NW. Posteriormente, la nube removilizada gana altu-
ra y es advectada por los vientos del W que predominan en capas más altas de la atmósfera. Las
comparaciones con las imágenes satelitales (Fig. 5.3) indican que el modelo predice una distribu-
ción algo sesgada hacia el norte. En conclusión, estos resultados resaltan la dificultad de modelar
correctamente el transporte de aerosoles sobre el terreno extremadamente complejo de la región.

5.5. Conclusiones
El 13 de junio de 2015, el VAAC de Buenos Aires recibió una alerta acerca de una posible erupción

volcánica en las proximidades del lineamiento volcánico Ojos del Salado-San Buenaventura, el cual
está constituido por algunos centros volcánicos considerados activos pero sin reportes de erupciones
históricas confirmadas. Una pluma de ceniza volcánica fue detectada por los canales infrarrojos
del instrumento SEVIRI, a bordo de los satélites MSG (Meteosat Second Generation). A partir de
entonces se desencadenó un trabajo de investigación interdisciplinario que resultó en la conclusión
de que el fenómeno fue ocasionado por la removilización eólica de antiguos depósitos volcánicos
(4000–5500 AP) en el Bolsón de Fiambalá.

En este capítulo se llevaron a cabo simulaciones numéricas con el sistema WRF-ARW/FALL3D
a fin de modelar la removilización eólica de los depósito del Bolsón de Fiambalá. Una correcta
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Figura 5.14: Carga de masa modelada para el 13 de junio, 23:00 UTC, utilizando la configuración
por defecto del modelo FALL3D. Las partículas permanecen sobre áreas bajas del terreno, cerca
de las fuentes de emisión, debido a la influencia de las Sierras Pampeanas Occidentales. Sólo una
pequeña fracción de aerosoles atraviesa la barrera determinada por la Sierra de Ambato en este caso.

descripción de los procesos de emisión y transporte representa un desafío para el sistema de modelado
debido a la compleja orografía de la región de estudio.

Los resultados de las simulaciones indican que el evento del 13 de junio estuvo asociado al arribo
de una masa descendente de aire, compatible con un evento de Zonda, que causó fuertes vientos y
condiciones favorables para la removilización en el sector norte del Bolsón de Fiambalá. Los flujos
de emisión fueron calculados usando el esquema de emisión de Shao, descripto en la sección 3.3.1,
y se mostró que las tasas de emisión fueron muy sensibles a la resolución horizontal de los campos
meteorológicos. Específicamente, los cálculos basados en campos de mayor resolución condujeron
sistemáticamente a la predicción de mayores tasas de emisión. Dado que los flujos de emisión tienen
una dependencia con la velocidad de fricción de la forma u3

� (aproximadamente), pequeños errores
en u� pueden ser fuertemente amplificados en los cálculos de la tasa de emisión.

Un factor que contribuyó a atribuir erróneamente este evento a una erupción volcánica, fue que
la trayectoria de la pluma resultó ser compatible con el flujo de viento de la tropósfera media, tal
como el mostrado en el mapa de isohipsas en el nivel de 500hPa (Fig. 5.4). En cambio, el material
movilizado durante una tormenta de polvo o de ceniza volcánica suele permanecer en niveles bajos
de la atmósfera y el patrón de transporte depende fuertemente de la orografía de la región (v.g.,
ver capítulo 4). Tal es el caso de la simulación mostrada en la Fig. 5.14 que, no obstante, falla en
reproducir las observaciones por un motivo principal: el método numérico posee errores importantes
sobre terrenos con variaciones abruptas. Este problema pudo resolverse parcialmente utilizando
la velocidad vertical dada por Eq. (3.13), que tiene en cuenta la transformación necesaria para
un sistema de coordenadas que sigue el terreno. De esta forma se reducen los errores numéricos
en el cálculo de la advección horizontal sobre terrenos abruptos y es posible reproducir de forma
aproximada las observaciones satelitales con las simulaciones numéricas. Dado que no implica un
mayor costo de cómputo, es aconsejable utilizar este método en lugar de la configuración por defecto
del modelo de dispersión. No obstante, aún persisten errores debido a la no diagonalidad del tensor
de difusividades, tal como se mencionó en la sección 3.2.2, que no hemos corregido en este trabajo
y que pueden ser importantes también.

Por último, se demostró que la distribución espacio-temporal del campo de concentración depende
de patrones locales del flujo que favorecieron la inyección en altura de los aerosoles. Este problema se
estudió por medio de simulaciones numéricas de alta resolución (0;01�) para representar el transporte



5.5. CONCLUSIONES 99

Figura 5.15: Concentración modelada para el 13 de junio, 23:00 UTC, sobre una sección vertical de
oeste a este a lo largo del paralelo 28�120S. Esta simulación se realizó utilizando un método numérico
para representar de forma más apropiada la advección horizontal sobre terrenos abruptos.

de corto alcance de aerosoles. La resolución espacial de los campos meteorológicos fue reducida hasta
2 km a fin de resolver los detalles de la región de estudio. Los resultados muestran que existe una
fuerte correlación entre la velocidad de fricción y la orografía, con las condiciones más favorables
para la removilización ocurriendo a sotavento de variaciones abruptas del terreno. Específicamente,
el modelo predice emisión únicamente en el sector norte del Bolsón de Fiambalá, en consonancia
con el arribo de una masa descendente de aire que mantiene a los aerosoles sobre capas bajas de la
atmósfera. En contraposición, los resultados indican la presencia de una capa de aerosoles de altura
mayor a 6 kmasl al sur de las fuentes de emisión. La distribución vertical en esta región depende de
una zona de convergencia horizontal en el centro del dominio que favorece la inyección en altura de
los aerosoles y que pudo haber favorecido la detección satelital. Al alcanzar niveles superiores a las
barreras orográficas adyacentes, las partículas pueden ser transportadas hasta cientos de kilómetros
del lugar de origen bajo la influencia de los vientos más intensos de niveles medios de la troposfera.
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Capítulo 6

Hacia un sistema operacional de
pronóstico numérico

En los capítulos 4–5 se evaluó el desempeño del sistema de modelado considerando como casos
de estudio eventos específicos de resuspensión de ceniza volcánica. En este capítulo, en cambio,
se estudia la habilidad del modelo para predecir eventos de resuspensión tomando en cuenta un
conjunto más representativo de casos. Finalmente, se propone una configuración para un sistema
operacional de pronóstico.

Una ventaja de utilizar de forma operacional el FALL3D, es que puede acoplarse de manera off-
line con un modelo NWP. Si se encuentran disponibles campos meteorológicos pronosticados, pueden
ser utilizados para simular el transporte de partículas usando el FALL3D. Estos campos pueden ser
provistos por los Servicios Meteorológicos, los cuales típicamente disponen de un sistema operacional
de pronóstico numérico del tiempo en el que un modelo NWP se inicializa diariamente en una o más
horas prefijadas. Esto evita la necesidad de ejecutar nuevamente el modelo NWP, ahorrando tiempo
de cómputo. En este capítulo, como prototipo de una implementación operacional del modelo de
resuspensión, se lleva a cabo una secuencia de simulaciones con el WRF-ARW inicializado a las 00:00
UTC a fin de obtener los campos meteorológicos completos de octubre de 2011. Posteriormente, esta
información se utiliza para calcular los flujos de emisión y los resultados son comparados con los
reportes de ceniza en suspensión emitidos por la estación meteorológica de Bariloche durante este
periodo de tiempo. Dos experimentos numéricos se realizaron que difieren en el modelo de suelo
considerado. En primer lugar, se utilizó el LSM Noah debido a su importancia en los sistemas
operativos de pronóstico numérico del tiempo. En el segundo experimento se utilizó el LSM RUC,
el cual resulta ser más apropiado para el modelo de resuspensión de ceniza.

Hasta ahora, hemos empleado el esquema de emisión propuesto por Shao et al. (1996) para el
cálculo de los flujos de emisión durante la resuspensión de ceniza volcánica. Este esquema depende
fuertemente de la disponibilidad de datos de entrada confiables, v.g., distribución geográficas de
fuentes potenciales de emisión, propiedades del suelo o del depósito. La preparación de los datos de
entrada requeridos por el modelo de emisión implica, por lo tanto, la realización previa de trabajos de
campo para la toma de muestras y el análisis de datos. Adicionalmente, estos datos están basados en
mediciones puntuales y no constituyen una base de datos completa. En consecuencia, la información
requerida por el esquema de emisión no suele estar disponible durante la fase operacional o es
insuficiente. Ante tal escenario, un esquema de emisión más sencillo y con menos requisitos, puede
resultar más robusto y ser menos sensible a errores en los datos de entrada. Uno de tales esquemas es
el propuesto por Westphal et al. (1987), mencionado en la sección 2.4.6. En un estudio comparativo
entre diversos esquemas de emisión, hemos demostrado que el esquema de Westphal puede exhibir
un desempeño superior a otros esquemas más complejos en una configuración adecuada para el
pronóstico operacional (Folch et al., 2014). En este trabajo, las condiciones iniciales y de borde del
WRF-ARW fueron definidas a partir de los datos globales del modelo GFS (Global Forecast System),
un modelo de pronóstico del tiempo producido por el National Centers for Environmental Prediction
(NCEP), y la información volcanológica requerida por los esquemas de emisión fue obtenida a partir
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Figura 6.1: Diagrama esquemático de una posible implementación del sistema operacional de pro-
nóstico numérico de removilización eólica de ceniza volcánica. Si la información volcanológica reque-
rida por el esquema de emisión no se encuentra disponible, puede simularse previamente la erupción
volcánica con el modelo FALL3D. Este procedimiento fue empleado por Folch et al. (2014) para
modelar el evento de resuspensión del 14-16 de octubre de 2011.

de una simulación previa de la erupción del CC en 2011 usando el FALL3D.
Basados en estas experiencias previas, en la Fig. 6.1 se muestra el esquema de una posible

configuración para el ciclo diario de pronóstico operacional. El esquema de Shao puede ser usado si se
encuentra disponible información volcanológica confiable para alimentar al modelo de resuspensión.
En caso contrario, si los datos de entrada están pobremente caracterizados o son incompletos, el
esquema de Westphal puede resultar más apropiado. Una simulación previa puede realizarse en
este caso utilizando el FALL3D para modelar el transporte y depósito del material emitido durante
la erupción volcánica y obtener los campos grillados requeridos por el esquema de emisión, v.g.,
espesor y distribución geográfica de los depósitos volcánicos o distribución de tamaños de partícula.
A continuación, se propone una parametrización óptima del flujo de emisión a partir del esquema
de Westphal y se evalúa el desempeño del modelo.

6.1. Consideraciones Preliminares
Los procesos de erosión eólica dependen fuertemente de la humedad del suelo (sección 2.4.4),

que constituye el principal factor que determina la inhibición de la resuspensión. Una incorrecta
estimación de esta magnitud por parte del modelo de suelo puede resultar en falsas alarmas o en
incapacidad del modelo para pronosticar eventos de resuspensión. Por tal motivo, la elección del
modelo de suelo resulta un aspecto clave para el sistema de modelado.

En un sistema de pronóstico numérico del tiempo basado en el acoplamiento entre el WRF-ARW
y el GFS (ver Fig. 6.1), resulta conveniente utilizar el modelo de suelo Noah, tal como se discute a
continuación. Sin embargo, la humedad del suelo provista por el LSM Noah para la capa superior
de suelo de 10 cm de espesor no es representativa de las condiciones superficiales que determinan
los procesos de emisión y erosión eólica. La parametrización de Fécan et al. (1999), dada por la
Ec. (2.20), está orientada a corregir el umbral de erosión debido al contenido de humedad de la
capa superior del suelo, hasta aproximadamente 1 cm de profundidad (Darmenova et al., 2009). No
obstante, la mayoría de las mediciones de humedad del suelo se realizan sobre la capa superior de
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10 cm de profundidad (v.g., Zhao et al., 2007) en coincidencia con la primera capa del modelo de suelo
Noah. Desafortunadamente, estos valores de humedad pueden ser significativamente mayores que la
humedad sobre la capa de 0 � 1 cm (ver Darmenova et al., 2009, para discusión más extensa). Por
ejemplo, Ishizuka et al. (2005) reportaron valores de humedad del suelo en el desierto de Taklamakán
(ver sección 2.3.1) entre 0;001 � 0;015m3=m3 basados en mediciones sobre la capa de 0 � 1 cm de
suelo, los cuales resultan ser muy inferiores en comparación a los valores obtenidos con el modelo
Noah (Fig. 6.2b).

Figura 6.2: Series temporales obtenidas a partir de una secuencia de simulaciones consecutivas
del WRF-ARW inicializadas a las 00:00 UTC. Durante las primeras 12h de cada simulación, la
velocidad de fricción (a) muestra una baja correlación con los resultados de la simulación previa
debido al spin-up del modelo atmosférico. En cambio, la humedad del suelo en la primera capa de
suelo (b) es provista por el modelo de suelo y se caracteriza por periodos de spin-up mayores. En
este caso, se empleó el modelo de suelo Noah.

6.1.1. El problema del spin-up del modelo de suelo
Una posible forma de resolver este problema consiste en utilizar un modelo de suelo de mayor

resolución vertical que provea información sobre la capa superior del suelo. Sin embargo, este proce-
dimiento conduce a problemas adicionales relacionado al spin-up del modelo de suelo. Para ilustrar
esta cuestión, en la Fig. 6.2 se muestran las series temporales de velocidad de fricción y humedad del
suelo (primera capa) simuladas usando el LSM Noah. Cada simulación fue inicializada a las 00:00
UTC (triángulo) y el tiempo de integración fue de 48h. Para mayor claridad, las series temporales
de simulaciones sucesivas son representadas con diferentes colores (rojo y azul, alternativamente)
para diferenciarlas. El periodo inicial de 12h es usualmente considerado como el tiempo requerido
por el proceso de estabilización o spin-up del modelo atmosférico, y es indicado con bandas de som-
breado gris en la Fig. 6.2a. Las condiciones iniciales de las simulaciones se construyen interpolando
los campos de una base de datos externa (en este caso, datos del reanálisis ERA-Interim) basados
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en diferentes parametrizaciones físicas y diferentes dominios. Las perturbaciones de las condiciones
iniciales que resultan de este proceso dan lugar a las inestabilidades iniciales durante el spin-up
del modelo. Como ejemplo, en la Fig. 6.2a se ve que la velocidad de fricción es inicializada en
u� = 0;1ms�1 por el modelo de capa superficial. Durante las primeras horas de cada simulación,
la velocidad de fricción muestra poca correlación con los valores obtenidos en la simulación previa.
Posteriormente, se alcanza un régimen estable y ambas series temporales se superponen de forma
coherente sobre la banda blanca (en la mayoría de los casos) luego de las 12h iniciales.

Por su parte, el periodo para el spin-up del modelo de suelo suele ser significativamente mayor que
el correspondiente al modelo atmosférico (Lim et al., 2012). Esto se manifiesta en la Fig. 6.2b como
un conjunto de discontinuidades entre las series temporales de la humedad del suelo. Por tal motivo
resulta crítico que el modelo de suelo del WRF-ARW sea consistente con el modelo y los niveles de
suelo empleados para definir las condiciones iniciales. La ventaja del modelo de suelo Noah es que
está basado en un modelo de cuatro capas de suelo cuyos espesores resultan compatibles con los
datos del GFS y el reanálisis ERA-Interim (ver sección 3.1.3). Específicamente, dado que el modelo
GFS emplea el LSM Noah y utiliza las mismas capas de suelo, idealmente un sistema operativo de
pronóstico del tiempo basado en el acoplamiento entre el WRF-ARW y los datos globales del GFS
debería estar basado en el LSM Noah para mayor consistencia. No obstante, como previamente fue
notado, no resulta conveniente para el modelo de resuspensión.

A continuación, se realiza un segundo experimento numérico en que las simulaciones se realizan
considerando un modelo de suelo alternativo, i.e., el LSM RUC, que provee la humedad del suelo
en 9 niveles de suelo, incluyendo el nivel superficial (primer nivel), y con mayor resolución. En
contraposición, estos niveles de suelo no son compatibles con los datos GFS o ERA-Interim y es
necesario un tratamiento especial a fin evitar los problemas asociados al spin-up del modelo de
suelo.

6.2. Simulaciones Numéricas
A continuación seguimos un procedimiento similar al empleado por Angevine et al. (2014), quienes

remarcaron la importancia de una correcta inicialización de la humedad del suelo a fin de mejorar los
resultados del modelo. Los autores realizaron, por un lado, un experimento en que el modelo WRF-
ARW fue inicializado a partir de los datos ERA-Interim a las 00:00 UTC para cada día durante un
mes. En el segundo experimento, la humedad y temperatura del suelo fue tomada a partir de los
campos pronosticados a 24h por la corrida previa. Para inicializar la primera corrida del mes en este
caso, se consideró un mes como periodo de spin-up para el modelo de suelo. Los autores compararon
sus resultados con las observaciones disponibles y demostraron que este procedimiento dio lugar a
un mejor desempeño del modelo.

El procedimiento empleado en este trabajo para inicializar el modelo de suelo RUC se representa
en la Fig. 6.3. Las simulaciones con el modelo WRF-ARW se realizaron para cada día de octubre
de 2011, con inicialización a las 00:00 UTC, a fin de obtener los campos requeridos por el esquema
de emisión (i.e., velocidad de fricción y humedad de suelo). Una descripción detallada sobre el norte
de la Patagonia se obtuvo utilizando dos dominios anidados (d01, d02) con resoluciones horizontales
de 24 km y 8 km, respectivamente. Las condiciones iniciales del modelo atmosférico fueron tomadas
de los datos del reanálisis (ERA-Interim). En cambio, los campos iniciales del modelo de suelo RUC
(v.g., temperatura y humedad del suelo) se obtuvieron de la simulación previa de la secuencia.
Una pre-simulación de un mes de duración inicializada el 1 de septiembre (00:00 UTC) se realizó
utilizando la misma configuración de dominios para proporcionar campos iniciales del modelo de
suelo balanceados a la primera simulación de la secuencia (1 de octubre). La pre-simulación se llevó
a cabo utilizando el modelo WRF-ARF con analysis nudging. Nudging o relajación newtoniana
(Hoke and Anthes, 1976) se refiere a una sencilla técnica de asimilación de datos que consiste en
introducir un término ficticio en las ecuaciones primitivas, de la forma (v.g., Kalnay, 2003)

d�

dt

����
nudg:

=
�obs � �

�
; (6.1)



6.3. RESULTADOS 105

Figura 6.3: Secuencia de simulaciones con el modelo WRF-ARW para obtener los campos requeridos
por el esquema de emisión para octubre de 2011. El modelo de suelo (RUC) fue inicializado a partir
de los datos de la simulación previa, salvo para la primera simulación de la secuencia, la cual fue
inicializada a partir de una pre-simulación de 30 días usando el modelo WRF-ARW con analysis
nudging.

que tiende a forzar la variable � hacia la observación �obs. El tiempo de relajación � , por su parte,
controla la intensidad del nudging. Las soluciones del modelo pueden relajar a un conjunto de obser-
vaciones individuales o hacia cada punto de un campo 3D grillado (análisis), técnica conocida como
analysis nudging (Stauffer and Seaman, 1990, 1994). La simulación previa se realizó con analysis
nudging, de tal forma de relajar los campos del modelo amoférico hacia los reanálisis (ERA-Interim),
con el objeto de forzar el modelo de suelo. El tiempo de integración de la pre-simulación fue de 30
días y se consideró un tiempo de relajación de aproximadamente una hora (��1 = 3�10�4s�1) para
las ecuaciones de momento, temperatura y humedad del modelo atmosférico.

6.3. Resultados
En la Fig. 6.4 se comparan los campos iniciales de humedad del suelo obtenidos a partir de los

datos del re-análisis ERA-Interim (Fig. 6.4a) y a partir de la pre-corrida WRF-ARW con analysis
nudging (Fig. 6.4b). Mientras que sobre la costa del Pacífico, al oeste de los Andes, ambos esquemas
de inicialización dan valores similares, en la Fig. 6.4b se observan condiciones mucho más secas
del lado argentino y un gradiente de humedad de suelo más abrupto a lo largo de los Andes. Las
diferencias entre las Fig. 6.4a-b resaltan que los campos de humedad del suelo del ERA-Interim no
son representativos de las condiciones superficiales que son relevantes para la erosión eólica. El campo
de humedad del suelo de la Fig. 6.4a predice condiciones suficientemente húmedas para inhibir la
resuspensión en algunas regiones de la estepa que, en cambio, resultaron focos activos de emisión
acorde a las imágenes satelitales. Por su parte, el esquema de inicialización utilizado para obtener
el campo de la Fig. 6.4b resulta clave a fin de reproducir correctamente la distribución espacial de
fuentes de resuspensión, tal como fue discutido en el capítulo 4.

A partir de los resultados de la secuencia de simulaciones, es posible construir series temporales
completas para el mes de octubre de 2011 de algunas variables relevantes. Por ejemplo, la veloci-
dad de fricción es estimada a partir de la velocidad del viento en superficie (10m). Dado que se
encuentran disponibles mediciones de viento, comenzamos evaluando la capacidad del modelo para
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Figura 6.4: Campos iniciales de la humedad del suelo obtenidos a partir de los datos del re-análisis
ERA-Interim (a) y de la pre-simulación de 30 días del modelo WRF-ARW con analysis nudging
(b). Los resultados corresponden al nivel superior del modelo RUC sobre el dominio d02 de 8km de
resolución horizontal.

representar correctamente esta variable. Los resultados se muestran en la Fig. 6.5a junto con las
mediciones correspondientes a la estación meteorológica de Bariloche. En general, es posible repro-
ducir aproximadamente las mediciones de viento usando ambos modelos de suelo, excepto durante el
periodo del 16-21 de octubre, en que las observaciones son claramente subestimadas. Ambos modelos
de suelo dan resultados similares, aunque el modelo Noah predice sistemáticamente vientos algo ma-
yores que el modelo RUC. En los gráficos de dispersión de la Fig. 6.5b-c se comparan las mediciones
con los resultados de los modelos Noah y RUC, respectivamente. El LSM Noah representa de forma
correcta la tendencia para los más vientos más intensos (& 10ms�1) que son los más relevantes para
el modelado de la resuspensión de ceniza volcánica. Por su parte, el LSM RUC tiende a subestimar
las observaciones en este caso, con un 65 % del total de los datos de octubre siendo subestimados
(Fig. 6.5c).

Además del viento a 10m, el cálculo de la velocidad de fricción requiere información sobre
las propiedades del suelo. Específicamente, ambos modelos de suelo emplean tablas para asociar a
cada tipo de suelo un valor de la longitud de rugosidad, z0. Como ejemplo, consideremos un sitio
con resuspensión activa durante 2011 en la estepa patagónica. En Ing. Jacobacci, el LSM Noah
asume un valor de z0 = 1 cm, mientras que el RUC considera z0 = 10 cm. Esta diferencia, compensa
ligeramente las diferencias en el viento entre ambos modelos de suelo. Como resultado, en este sitio se
obtiene una buena correlación entre los valores de u� obtenidos por ambos modelos de suelo. El ajuste
lineal por cuadrados mínimos mostrado en la Fig. 6.6 indica una pendiente de m = 0;97� 0;01 con
un coeficiente de correlación de r = 0;93. Finalmente, notemos que el modelo de suelo no considera
las variaciones en la superficie asociadas a la presencia de depósitos volcánicos. Esto puede dar lugar
a errores en los cálculos de u� que no estamos teniendo en cuenta.

6.3.1. Flujo de emisión y umbral de la velocidad de fricción
En las primeras etapas de una erupción volcánica, usualmente no se disponen de los datos volca-

nológicos requeridos por esquemas de emisión complejos, tales como el esquema de Shao and Leslie
(1997). Ante tal situación, resulta conveniente considerar un esquema de emisión más sencillo como
alternativa para una implementación operativa, tal como el esquema de Westphal et al. (1987) que
fue discutido en la sección 2.4.6. Para el flujo de emisión total, el esquema de Westphal toma la
forma

F = 23� 10�5 u4
� si u� � u�t (6.2)
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Figura 6.5: Viento en superficie (10m) según las observaciones de la estación meteorológica de
Bariloche y las simulaciones WRF-ARW. Se muestran las series temporales para octubre de 2011
(a) y la comparación entre las mediciones y los resultados de las simulaciones usando los modelos
de suelo Noah (b) y RUC (c).

En su trabajo original, los autores utilizaron un umbral fijo u�t = 0;3ms�1. No obstante, asumir
un valor fijo de u�t de forma general resulta poco realista. Por tal motivo, nosotros proponemos un
umbral que depende de la humedad del suelo según

u�t = u�t(dry)f(w); (6.3)

siendo u�t(dry) el umbral en condiciones secas y f(w) de la corrección de Fécan et al. (1999) para
la humedad del suelo (sección 2.4.4). El parámetro u�t(dry) incluye implícitamente las correcciones
debido a la vegetación y a la presencia de elemento no erosionables, pero asumimos que estos factores
no modifican de forma significativa el umbral durante el periodo considerado y que u�t depende del
tiempo únicamente a través de la humedad del suelo.

En la Fig. 6.7 se muestran las series temporales para octubre de 2011 de algunas variables
simuladas que son de relevancia para el esquema de emisión en las coordenadas de la estación
meteorológica de Bariloche. La evolución temporal del flujo de emisión según el esquema de Westphal
se muestra en el panel inferior. Estos resultados concuerdan con los resultados obtenidos en el
capítulo 4 que indican que la emisión ocurre principalmente durante las horas diurnas y que, en la
mayoría de los casos, la emisión es nula o desciende abruptamente durante las horas nocturnas. El
modelo también captura la presencia de un evento destacado el 15 de octubre en relación al resto
de los días. En los dos paneles centrales de la Fig. 6.7 se muestran la velocidad de fricción y la
humedad del suelo simulados por el WRF-ARW, junto con el umbral u�t. Para obtener el umbral, se
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Figura 6.6: Comparación de la velocidad de fricción simulada usando los modelos de suelo Noah
y RUC. El ajuste lineal por cuadrados mínimos indica una buena correlación (r = 0;93) y una
pendiente cercana a uno (m = 0;97� 0;01).

utilizó un parámetro u�t(dry) = 0;24ms�1 (obtenido a continuación). Adicionalmente, se muestra
la precipitación diaria según el modelo, el cual predice eventos de precipitación entre los días 6-7
de octubre con aproximadamente 10mm de precipitación acumulada. Como resultado, se obtienen
valores de humedad del suelo particularmente elevados durante el 6-9 de octubre. En este periodo,
el aumento del umbral u�t es suficiente para inhibir la resuspensión. Durante los periodos en que
existen condiciones secas, el umbral se mantiene en un rango aproximado de u�t = 0;3� 0;4ms�1,
con una ligera oscilación. Notemos que un umbral fijo de u�t = 0;4ms�1 fue utilizado por Leadbetter
et al. (2012) en el modelado de resuspensión de ceniza volcánica en Islandia. En base a los resultados
de la Fig. 6.7, este valor de referencia para el umbral parece razonable únicamente bajo condiciones
secas.

En el panel superior de la Fig. 6.7 se representan los instantes en que el modelo predice resuspen-
sión localmente, es decir, cuando u� > u�t (sombreado rojo). Adicionalmente, se muestran las horas
con reportes de ceniza volcánica suspendida (sombreado verde) y de precipitación (sombreado azul)
en la estación de Bariloche. En correspondencia con las predicciones del modelo, durante el periodo
del 6-9 de octubre existe un intervalo con ausencia de reportes de ceniza que coincide con algunos
reportes de precipitación.

A fin de evaluar el desempeño del modelo, realizamos una clasificación binaria de eventos de
resuspensión y procedemos a contabilizar la cantidad de predicciones positivas de resuspensión que
coinciden con los reportes positivos de ceniza en suspensión emitidos por la estación meteorológica de
Bariloche durante octubre de 2011. Para esto, es necesario establecer un criterio para definir cuándo
un evento es clasificado positivo, v.g., a partir de un nivel de concentración límite por encima del
cual se define una predicción como positiva. Rigurosamente, este umbral podría definirse como la
concentración a partir de la cual el material particulado en suspensión se vuelve visible a simple vista.
No obstante, podemos simplificar el análisis asumiendo que una predicción positiva de resuspensión
ocurre cuando se satisface la condición de emisión: u� > u�t. Esta aproximación tiene sentido si la
emisión es mayormente local y se desprecia la contribución de fuentes no locales. Además, no se
tiene en cuenta que las partículas pueden permanecer suspendidas en la atmósfera en el sitio de
observación aun en condiciones libres de emisión.

Para cuantificar el desempeño del modelo, definimos la fracción de observaciones y predicciones
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Figura 6.7: Cálculo del flujo de resuspensión utilizando el esquema de emisión de Westphal (panel
inferior) a partir de la velocidad de fricción y la humedad del suelo simulada por el WRF-ARW
(paneles centrales). El umbral se obtuvo usando la Ec. (6.3) y asumiendo u�t(dry) = 0;24ms�1. En
el panel superior se representan las horas con reportes de precipitación (azul) y ceniza en suspensión
(verde) en la estación de Bariloche, junto con los instantes en que el modelo predice de resuspensión
local (rojo), i.e., u� > u�t.

que son simultáneamente positivas (f+) o negativas (f�). Entonces, la fracción de predicciones
correctas o PC (portion correct) es:

PC = f+ + f�

La conveniencia del esquema de Westphal para una implementación operacional radica en que de-
pende de un único parámetro desconocido, i.e., u�t(dry). Entonces, a continuación representamos
la fracción de predicciones correctas como una función de este parámetro a fin de obtener un valor
óptimo de u�t(dry). Tal como se muestra en la Fig. 6.8, se obtiene un máximo porcentaje de acierto
de PC � 70 % para umbrales en el rango u�t(dry) = 0;2 � 0;25ms�1, aproximadamente. Notemos
que estos valores concuerdan con los mínimos predichos por la expresión Ec. (2.18) para el umbral
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en el caso ideal de un suelo seco y desnudo compuesto de partículas esféricas y débilmente ligadas
(ver Fig. 2.7).

No obstante, la fracción PC puede haber sido consecuencia de predicciones aleatoriamente co-
rrectas. Por ejemplo, fijar el parámetro en u�t(dry) = 0 es equivalente a asumir que nunca ocurre
resuspensión, en cuyo caso el modelo carece de habilidad predictiva. Aun así, se obtiene un PC cer-
cano al 50 % debido a aciertos aleatorios (ver Fig. 6.8). El índice conocido como Heidke skill score
(HSS) resulta ser más conveniente para cuantificar la habilidad del modelo de hacer predicciones.
Viene definido por (Heidke, 1926; Jolliffe and Stephenson, 2012)

HSS =
PC � E
1� E

donde HSS � 1 y la probabilidad de realizar aleatoriamente una predicción correcta, E, está dada
por

E = f+(pred)f+(obs) + f�(pred)f�(obs)

Aquí hemos definido, por un lado, la fracción de observaciones positivas, f+(obs), y de observaciones
negativas, f�(obs), y, por otro lado, la fracción de predicciones positivas, f+(pred), y negativas,
f�(pred). El valor óptimo del umbral resultó ser u�t(dry) = 0;24ms�1, para el cual se obtiene un

Figura 6.8: Cuantificación de la habilidad del modelo para predecir eventos de resuspensión en
términos de la fracción de predicciones correctas o portion correct (PC) y el Heidke skill score (HSS).
Estos índices se representan en función u�t(dry), el único parámetro del esquema de Westphal que
es desconocido a priori.

valor máximo de HSS � 0;4. Este umbral fue utilizado para construir las series temporales de la
Fig. 6.7. Nótese que para los casos extremos en que u�t(dry) ! 0 y u�t(dry) ! 1, el índice HSS
tiende a cero en ambos casos dado que el modelo carece de habilidad predictiva, aun cuando la
fracción de predicciones correctas se aproxima a valores cercanos al 50 %.

6.4. Dominio del modelo de dispersión
Para finalizar, damos algunas recomendaciones para la elección del dominio del modelo de disper-

sión. El dominio del modelo WRF-ARW es, en general, diferente del dominio del modelo FALL3D.
Sin embargo, en la mayoría de las situaciones la resolución del FALL3D queda en cierta forma con-
dicionada por la resolución de los datos meteorológicos. En este trabajo, la resolución horizontal del
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modelo de dispersión se escogió de tal forma de ser ligeramente superior que aquella de los cam-
pos meteorológicos. Por otro lado, el estudio de la sección previa usando el esquema de emisión de
Westphal, se realizó en base a los campos de 8 km de resolución provistos por el WRF-ARW. No
obstante, la velocidad de fricción puede depender de la resolución horizontal de la grilla del WRF-
ARW, especialmente sobre regiones de terreno abrupto (ver cap. 5). Esto sugiere que el valor umbral
u�t necesita ser corregido dependiendo de la resolución empleada. Nótese que pequeños errores en
u� pueden ser fuertemente amplificados en el esquema de emisión debido a la dependencia del flujo
F � u4

�. Si, además, las simulaciones del WRF-ARW son realizadas usando anidados, el término
fuente puede calcularse usando el dominio de mayor resolución, mientras que la dispersión puede
realizarse sobre un dominio de menor resolución. Esta fue la estrategia seguida en los capítulos 4-5.

Un aspecto importante a tener en cuenta en la fase operacional es el tiempo total de cómputo. En
este sentido, un incremento en la resolución horizontal también tiene un impacto sobre el máximo
paso temporal de integración. El FALL3D define el paso temporal de integración de tal forma de
cumplir la siguiente condición de estabilidad numérica (Costa et al., 2006),
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Esta ecuación indica que una mayor resolución horizontal implica un paso temporal más pequeño.
Además, la distribución vertical de niveles puede tener un impacto muy serio en el máximo paso
temporal necesario para asegurar la estabilidad numérica. En las simulaciones de resuspensión de
ceniza volcánica es particularmente importante escoger un número suficiente de niveles en las capas
bajas de la atmósfera, lo que implica un espaciado entre niveles verticales de �Z � 10 � 100m
dentro de la capa límite atmosférica. Esta escala espacial resulta ser mucho más pequeña que el
espaciado horizontal típico (�X � �Y � 1� 10 km). En los experimentos numéricos realizados en
este trabajo, usualmente el término que tiene más peso en el cómputo del paso temporal máximo es
el término

�tmax �
�Z2

KZ
/ Z

u�

�
�Z

Z

�2

(6.4)

evaluado en los primeros niveles verticales del modelo. Aquí hemos usado la aproximación KZ �
�u�Z válida para Z ! 0 (ver sec. 3.2.4). Una práctica habitual (y éste es el procedimiento empleado
en este trabajo), es elegir una distribución de niveles verticales para las capas bajas caracterizada
por una relación r = �Z=Z constante, y luego una distribución aproximadamente equiespaciada
(�Z = cte) en las capas más altas. Esto nos permite tener más niveles y una descripción más
detallada de la parte baja de la atmósfera. Entonces, la Ec. (6.4) indica que el paso temporal está
fuertemente condicionado por la estructura de los primeros niveles verticales, especialmente de la
relación �Z=Z y de la altura del primer nivel vertical. Por ejemplo, en el capítulo 4 se utilizó para
el primer nivel Z1 = 10m y un espaciado entre los dos primeros niveles de �Z = Z2 � Z1 = 20m,
que resultó en un paso temporal de unos pocos segundos. Una disminución del espaciado vertical,
especialmente en el caso de los primero niveles verticales, puede tener un impacto dramático en
el tiempo de cómputo requerido por cada simulación, en cuyo caso la resolución vertical quedará
fuertemente condicionada por los recursos computacionales disponibles.

6.5. Discusión y Conclusiones
En este capítulo se propuso una posible configuración del sistema WRF-ARW/FALL3D para

el pronóstico operacional en la que las simulaciones son inicializadas diariamente en una o más
horas prefijadas. Como prototipo de esta implementación, se realizó una secuencia de simulaciones
inicializadas a las 00:00 UTC tomando un periodo de integración de 48h por simplicidad, aunque
posiblemente este tiempo puede extenderse para dar pronósticos de hasta 72h. Se consideró un
esquema de emisión basado en la parametrización propuesta por Westphal et al. (1987) teniendo en
cuenta que puede ser más adecuada en una fase operacional debido a su simplicidad y a que depende
de tan sólo unos pocos datos de entrada. Esta idea está justificada por trabajos previos que han
demostrado que el esquema de Westphal puede resultar más robusto y ser menos sensible a errores
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en los datos de entrada con respecto a otros esquemas más complejos que dependen fuertemente de
la disponibilidad de datos de campo confiables.

El esquema de emisión utilizado depende de la velocidad de fricción y la humedad del suelo,
campos provistos por el WRF-ARW, y de un parámetro u�t(dry) que hemos considerado fijo a lo
largo del periodo de estudio (octubre 2011). Los resultados obtenidos muestran la importancia del
modelo de suelo para obtener un porcentaje de acierto razonable en la predicción de eventos de
resuspensión y no emitir falsas alarmas. Posiblemente, la humedad del suelo, wv, sea la magnitud
más difícil de modelar y la más pobremente caracterizada. Varias situaciones contribuyen a esta
dificultad: wv depende de una correcta predicción de la precipitación, el modelo de suelo asume
homogeneidad vertical y no considera el efecto de los depósitos de ceniza volcánica y, por último, el
problema del spin-up del modelo de suelo. Posiblemente, la incorporación en el futuro de un modelo
de suelo propio, de capas múltiples, no homogéneo, que contemple las propiedades hidrológicas de
los depósitos volcánicos, sería beneficioso para el sistema de modelado.

Se realizaron dos experimentos numéricos que difieren en el modelo de suelo considerado. En
primer lugar, se utilizó el LSM Noah debido a su importancia en los sistemas operativos de pronóstico
numérico del tiempo basados en el acoplamiento de los modelos WRF-ARW y GFS. No obstante, la
humedad del suelo en este caso no es representativa de los procesos de emisión y erosión eólica que
ocurren a nivel superficial. En consiguiente, el modelo de resuspensión falla en predecir emisión en
algunas regiones de la estepa patagónica.

En el segundo experimento numérico, el LSM RUC se utiliza para obtener la humedad del suelo
sobre la superficie, que resulta más apropiada para la corrección del umbral de erosión por medio de la
parametrización de Fécan et al. (1999). Con esta configuración, el modelo indica que la resuspensión
es inhibida durante el periodo del 6-9 de octubre debido a eventos de precipitación, en conformidad
con las observaciones de la estación meteorológica de Bariloche. Como desventaja, debemos destacar
que esta configuración resulta más difícil de ser implementada operacionalmente debido al spin-up
del modelo de suelo. Para caracterizar la capacidad predictiva del modelo se calculó la fracción
de predicciones correctas (PC) y el índice HSS en función del parámetro u�t(dry). Este análisis
simplificado asume que los reportes de ceniza en suspensión están asociados a emisión local, i.e.,
cuando se cumple la condición u� > u�t en el sitio de observación. Esta hipótesis parece plausible
en el caso de Bariloche por el siguiente hecho: el viento en este sitio sopla casi exclusivamente del
O y, especialmente, del NO que coincide con la ubicación del CC. En consecuencia, la mayoría de
los depósitos que contribuyen a las observaciones de ceniza resuspendida se encuentran en un radio
no mayor a 120 km (distancia entre Bariloche y el CC). Esta distancia representa sólo unos pocos
elementos de grilla de la configuración de dominios usada y el análisis resulta plausible si los campos
del WRF-ARW no varían significativamente en este rango.

La habilidad del modelo para predecir eventos de resuspensión resultó ser máxima para u�t(dry) =
0;24ms�1, cuando se obtiene HSS � 0;4 y un porcentaje de acierto de PC � 70 %. En situaciones
en las que el modelo no predice precipitación, el umbral de la velocidad de fricción oscila en un
rango de valores de u�t � 0;3 � 0;4ms�1 que coincide con las estimaciones realizadas en trabajos
previos, en donde la resuspensión de ceniza volcánica se ha modelado asumiendo un umbral fijo de
u�t = 0;4ms�1.

Por último, notemos que los resultados obtenidos sugieren que en una implementación operacional
basada en el LSM Noah tiene sentido asumir un umbral fijo (independiente de la humedad del suelo)
aproximadamente igual a u�t � 0;35ms�1, válido para condiciones secas. Esto se debe a que, como
se demostró, la velocidad de fricción no difiere notoriamente entre ambos modelos de suelo. En este
caso, un criterio sencillo basado en la precipitación puede ser utilizado como condición para inhibir
la emisión. Por ejemplo, Leadbetter et al. (2012) indican que es plausible esperar que los depósitos
de ceniza volcánica estén caracterizados por un rápido drenaje. En consecuencia, los autores sugieren
que es razonable asumir que la resuspensión de ceniza volcánica toma lugar cuando la precipitación
es inferior a 0;01mm=h.

En cualquier caso, se ha demostrado que el sistema de modelado depende sensiblemente de
la precipitación, una variable que es difícil de predecir correctamente. En consecuencia, esfuerzos
orientados a desarrollar un sistema de asimilación de datos, resultarían beneficiosos con el objetivo
de mejorar la capacidad predictiva del sistema de modelado.



Capítulo 7

Conclusiones y trabajos futuros

En este trabajo se utilizó el sistema de modelado WRF-ARW/FALL3D para simular la remo-
vilización eólica de la fracción fina (ceniza volcánica) de depósitos volcánicos de caída. Se propuso
una configuración sencilla, adecuada para una implementación operacional y con la capacidad de
producir pronósticos realistas de eventos de resuspensión de ceniza volcánica. El objetivo final de
este trabajo es generar un producto para brindar soporte al VAAC de Buenos Aires y al Servicio
Meteorológico Nacional (Argentina), siendo de relevancia tanto para la seguridad aeronáutica como
para la calidad del aire.

El sistema de modelado empleado debe simular los principales procesos físicos involucrados en el
ciclo de la removilización de ceniza volcánica, incluyendo la emisión, el transporte y el depósito de
las partículas. Específicamente, la emisión de ceniza por acción del viento es un complejo proceso
estocástico que depende no sólo de la transferencia de momento de la atmósfera a las partículas del
suelo, sino del impacto de otras partículas en movimiento. Concretamente, el modelado de la erosión
eólica de los depósitos volcánicos requiere tener en cuenta el movimiento turbulento del aire y de las
partículas en saltación, además de las fuerzas de cohesión entre partículas. A fin de representar este
proceso, dos esquemas de emisión son considerados en este trabajo, los cuales se han incorporado al
modelo de transporte de ceniza volcánica FALL3D.

Se llevaron a cabo experimentos numéricos considerando un conjunto de eventos como casos
de estudio que involucraron la removilización tanto de depósitos volcánicos recientes (Complejo
Volcánico Puyehue-Cordón Caulle, 2011) como de depósitos antiguos (Bolsón de Fiambalá, 2015) y
que, además, afectaron el espacio aéreo correspondiente al dominio del VAAC de Buenos Aires. Las
simulaciones numéricas fueron comparadas con mediciones de estaciones meteorológicas, reportes
de observadores, imágenes satelitales, mediciones de lidar/ceilómetro y datos de concentración de
PM10 obtenidos por la red de monitoreo continuo de Buenos Aires.

Desafortunadamente, existen muy pocos estudios sobre la producción de ceniza volcánica/polvo
mineral debido a la actividad eólica en las regiones áridas y semiáridas de Sudamérica. La escasez
de estaciones meteorológicas en estas regiones y la presencia de una topografía extremadamente
compleja, dificultan el estudio y la predicción de este fenómeno. En consecuencia, existe una signi-
ficativa incertidumbre en la identificación de fuentes, tasas de emisión, mecanismos de transporte
dominantes y característica de aerosoles. En este trabajo, se llevó a cabo una recopilación de obser-
vaciones que permitió delinear una fenomenología de eventos de removilización de ceniza volcánica
que guarda muchos puntos en común con algunas características que han sido reportadas para las
tormentas de polvo en esta región. Específicamente, la frecuencia de eventos de resuspensión mostró
una fuerte variabilidad estacional. La estacionalidad está fuertemente determinada por el régimen
de precipitación de la región con depósitos, además del viento. Por ejemplo, la situación más crí-
tica luego de la erupción del Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle (2011) ocurrió durante
octubre de 2011, cuando en cerca del 50 % de las observaciones se reportó la presencia de ceniza en
suspensión en la estación de Bariloche, y luego la frecuencia decayó fuertemente al comienzo de la
temporada húmeda. Además, existe una clara variabilidad diurna en la frecuencia de eventos que
pudo ser corroborada en las imágenes satelitales y que el modelo pudo reproducir correctamente.
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Los resultados de las simulaciones numéricas indican que el modelo puede reproducir tanto cua-
litativa como cuantitativamente el transporte de largo alcance. Sin embargo, mayores dificultades
se encontraron para representar correctamente el campo de concentración en las inmediaciones de
las fuentes de emisión y sobre regiones de terreno complejo. Para representar la erosión eólica de los
depósitos volcánicos, se ajustaron dos esquemas de emisión originalmente desarrollados para predecir
la producción de polvo mineral atmosférico. La factibilidad de aplicar estos esquemas al caso de la
resuspensión de ceniza volcánica fue uno de los primeros desafíos de este trabajo, en tanto que no
existen actualmente esquemas de emisión empíricos específicos para depósitos volcánicos.

El esquema semi-empírico de Shao es uno de los más utilizados en los modelos de transporte de
polvo atmosférico y es un buen candidato para ser aplicado al pronóstico operacional de la resus-
pensión de ceniza volcánica debido a que: (i) puede ser generalizado, (ii) es espectral y (iii) existe
un buen compromiso entre la complejidad del esquema y los datos de entrada requeridos. La gene-
ralización es una consecuencia de que la teoría de Shao está basada en consideraciones energéticas
que resultan válidas para cualquier tipo de partículas. Sin embargo, Shao et al. (1993, 1996) realizó
experimentos con túneles de viento bajo condiciones específicas para encontrar parametrizaciones de
las magnitudes desconocidas de su teoría. Aun así, parece factible que este esquema pueda ser apli-
cado al caso de la resuspensión de ceniza volcánica ajustando tan sólo algunos parámetros empíricos.
Para esto, sería valioso en el futuro realizar nuevos experimentos en túneles de viento considerando
depósitos volcánicos. Específicamente, uno de los parámetros experimentales clave para el umbral
de erosión es 
, el cual cuantifica el efecto de la cohesión entre partículas. En este trabajo se utilizó

 = 1;65 � 10�4 kg s�2 para depósitos recientes (CC, 2011) y 
 = 3 � 10�4 kg s�2 para depósitos
antiguos (Bolsón de Fiambala, 2015), y se obtuvieron resultados razonables y consistentes con las
observaciones satelitales y los reportes de estaciones meteorológicas. Por otro lado, el esquema de
Shao es espectral, lo cual contrasta con la mayoría de las parametrizaciones empíricas que predicen
el flujo total de emisión. Esta propiedad lo vuelve conveniente para el modelado numérico pues nos
permite estimar la contribución al flujo total de emisión de cada clase de partícula, cuyas carac-
terísticas físicas determinan los mecanismos de transporte dominantes. Finalmente, el esquema de
Shao resulta atractivo para una implementación operacional debido a su relativa sencillez. Existen
actualmente, otros esquemas más complejos que, a su vez, requieren numerosos datos de entrada
que usualmente no se encuentran disponibles inmediatamente después de una erupción volcánica o
son difíciles de medir.

Aun así, en una fase operacional es posible que los datos de entrada requeridos por el esquema de
Shao no estén disponibles o sean incompletos. En tal caso, un esquema empírico como el propuesto
por Westphal, puede resultar una alternativa más sencilla y robusta, además de ser menos sensible
a errores en los datos de entrada. Este esquema depende de tan sólo un único parámetro de entrada,
i.e., el umbral de erosión para condiciones secas, el cual fue estimado basándonos en los reportes
de ceniza en suspensión emitidos por la estación de Bariloche durante octubre de 2011. El índice
Heidke skill score fue máximo (HSS � 0;4) para un valor de u�t(dry) = 0;24ms�1, cuando se
obtiene una fracción de predicciones correctas de alrededor del 70 %. Aplicando la corrección por
humedad del suelo, el umbral de erosión resulta oscilar levemente alrededor del valor u�t = 0;35ms�1

para condiciones secas, el cual es coherente con los umbrales reportados en trabajos previos de
resuspensión de ceniza volcánica.

Por otra parte, es necesario destacar que el umbral tiende a aumentar con el tiempo, debido a la
consolidación de los depósitos, sobre escalas temporales mayores a las consideradas en este trabajo,
i.e., las escalas relevantes para el pronóstico (� 72h). Esta variación está relacionada de forma directa
con el régimen de precipitaciones en la zona afectada. La removilización de los depósitos en una
determinada región puede perdurar desde unos pocos meses hasta cientos de años, dependiendo de
numerosos factores tales como la cantidad de depósitos de caída generados por la erupción volcánica,
la aridez, el viento predominante, la vegetación, la orografía, etc. En este sentido, investigaciones
futuras orientadas a determinar la evolución a largo plazo del umbral y su dependencia con la
precipitación acumulada, serían de valiosa importancia a fin de estimar el posible impacto de futuras
erupciones volcánicas.

Finalmente, notemos que en este trabajo sólo se consideró el transporte de partículas con tama-
ños inferiores a un umbral preestablecido (aproximadamente, d = 70�m). La removilización de la
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fracción más gruesa de los depósitos volcánicos es más difícil de representar y sólo se tuvo en cuenta
implícitamente en el esquema de emisión de Shao (a través del flujo de saltación). Las hipótesis del
modelo de transporte no son válidas para partículas grandes, cuando los efectos inerciales se vuelven
importantes. La contribución de estas partículas es importante únicamente a nivel local, lo cual
sugiere que el pobre desempeño que se obtuvo en el modelado de la concentración sobre regiones
cercanas a los focos de emisión puede ser consecuencia, al menos parcialmente, de una incorrecta
descripción de la removilización de la fracción gruesa de los depósitos volcánicos. Específicamente,
la concentración local durante eventos de resuspensión depende fuertemente de dos magnitudes que
han sido incorrectamente representadas en este trabajo en el límite de partículas grandes. Por un
lado, el coeficiente de difusión Kz fue sobrestimado para partículas con tamaños d & 40�m debido
a que no se tuvieron en cuenta efectos inerciales y gravitacionales. Por otra parte, se asumió que la
altura de inyección zinj es constante, v.g., en el capítulo 4 se la definió como la altura de la primera
capa del modelo. La altura de inyección es un parámetro que es utilizado para representar efectos
no resueltos por el modelo que determinan la distribución inicial en la atmósfera de las partículas
emitidas. Algunos resultados preliminares sugieren, no obstante, que la altura de inyección no es
constante y depende de forma no trivial tanto de las condiciones atmosféricas como del tamaño
de las partículas emitidas. Con el objetivo de generar predicciones realistas de la removilización
local, actualmente estamos realizando esfuerzos en dirección a mejorar estos aspectos deficientes del
sistema de modelado.

Dr. Arnau Folch Dr. Peter Alexander
Director Director
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