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INTRODUCCION

La precipitacion extrema, entendida en este trabajo como la maxima lluvia diaria del afo, tiene
importantes efectos en la sociedad. Entre ellos se pueden mencionar las inundaciones, la
pérdida de vidas humanas y bienes materiales, dafios en los ecosistemas, disminucion de la
seguridad alimentaria, entre otros.

Por esta razon, es de gran interés social y econémico conocer las variaciones futuras, a largo
plazo, de los eventos de precipitacidon extrema. Contar con la informacién necesaria para la
toma de decisiones, minimizara los riesgos para la sociedad.

La provincia de Tucuman (~26°S-28°S y ~65°0-66°0) tiene un clima de tipo pseudo-monzdnico,
el cual implica que la precipitacién extrema, y la mayor parte de la precipitacién total anual,
ocurren entre los meses de noviembre y marzo (cap. 5). Las caracteristicas subtropicales del
clima de Tucuman producen, a lo largo del periodo estival, diversos eventos diarios de
precipitacion intensa, de ~50 mm o mas. Por esta razén, una buena parte de la precipitacion
total anual (~1000 mm) se debe a estos eventos extremos de precipitacion. Por lo tanto, es de
esperar que las variaciones a largo plazo de la lluvia anual y la extrema sean similares.

En este trabajo, se estudiaron las variaciones a largo plazo de la precipitacion extrema y total
anual en Tucumadn (cap. 6). Para esto, se analizaron datos de precipitacion diaria medida en la
EEAOC (Estacion Experimental Agroindustrial Obispo Colombres) en el periodo 1910-2016.
Ademas, se utilizaron datos de la base de datos de precipitacion diaria unificada del CPC
(Climate Prediction Center) en el periodo 1979-2016 para la region comprendida entre 26°S-
27°Sy 65°0-65,5°0. Esto ultimo, con el objetivo de lograr un andlisis espacial de las variaciones
temporales de la precipitacion. Se compararon los resultados obtenidos con ambas fuentes
de datos, con el fin de validar resultados y obtener conclusiones sobre la aplicabilidad en
Tucuman de la base de datos del CPC.

Luego de realizar el andlisis de la variaciéon a largo plazo de la precipitacién, se realizé un
analisis de posibles forzantes de estas variaciones (cap. 7). Se estudié:

-el aumento en la concentracién de gases de efecto invernadero y las variaciones de ozono
como posibles forzantes de origen antropogénico

-las variaciones a largo plazo de la actividad solar y geomagnética, como posibles forzantes
naturales.

La hipdtesis de este trabajo es que los forzantes mencionados, producen variaciones en la
circulacion atmosférica, la cual regula los climas a nivel global. Fundamentalmente, es de



interés el cambio en la disponibilidad de vapor a nivel regional, regulado por la circulacién, ya
que este es uno de los principales factores que afectan los valores de precipitacién diaria.

Se realizé un andlisis fisico del efecto de los forzantes propuestos sobre la circulacion global
de vientos, a través de cambios inducidos en la dinamica troposférica y estratosférica. Estos
efectos, esperados tedricamente, se compararon con las tendencias en la circulacion global y
regional observadas y publicadas por otros autores. Luego, se explicaron las variaciones a
largo plazo observadas en la precipitacion en Tucuman segun los cambios ocurridos en la
circulacidon global. De esta manera, se intentd identificar el posible efecto de forzantes
naturales y antropogénicos sobre la precipitacion.

Esta tesis intenta contribuir al estudio del cambio climatico regional, mediante un estudio que
considere tanto efectos inducidos por la actividad humana como efectos de origen natural. La
identificacion del efecto de estos posibles forzantes, permitira detectar las variables de mayor
importancia para mejorar modelos de prediccién climatica. Esto seria de gran utilidad para
reducir, en un futuro, las incertezas de las predicciones a largo plazo de la precipitacién a nivel
regional.



1. LA ATMOSFERA TERRESTRE

La atmosfera es la capa de aire que rodea a la Tierra, compuesta por una mezcla de gases y
particulas sdlidas y liquidas en suspension. Se mantiene unida a nuestro planeta debido a
fuerza de atraccidn gravitatoria.

Si no existiera la atmosfera, la Tierra seria un desierto expuesto a la totalidad de la radiacién
proveniente del Sol, y no seria posible la vida.

Cuando se estudia la atmosfera, podemos referirnos a atmosfera seca o hUmeda. La atmosfera
seca se refiere al aire sin vapor de agua ni material particulado. En tanto, la atmosfera himeda
tiene en cuenta el vapor.

1.1 Composicion de la atmosfera
Los compuestos de la atmosfera pueden ser permanentes o variables.

e Permanentes: la concentracién de los gases permanentes permanece practicamente
constante en la atmosfera seca hasta una altura de alrededor de 80 km. Ejemplo de
ello son el N2 y el Oz que representan el 99% de la composicidn.

Tabla 1.1 Concentracidn de gases permanentes en una atmosfera seca. (Ahrens, 2009)

Gas Porcentaje en volumen
de aire seco (%)

N2 78,08

02 20,95

Ar 0,93

Ne 0,002

He 0,0005

H 0,00006

Xe 0,000009




e Variables: su concentracion dentro de la atmosfera no es constante. A diferencia de
los gases permanentes, también se incluyen en esta categoria las particulas y el vapor
de agua. Debido a que su concentracion es pequefa, es conveniente expresarlos en
partes por millédn (ppm)?*. En la tabla 1.2 se muestra la concentracion media de estos
gases, los cuales tienen una gran variabilidad espacial y temporal.

Tabla 1.2 Valores medios de concentracion de gases variables. (Ahrens, 2009)

Sustancia Porcentaje en | Partes por millén
volumen (%) (ppm)

Vapor de agua? 0a4 -

Dioxido de carbono | 0,039 385

Metano 0,00017 0,3

Oxido nitroso 0,000004 0,04

Particulas 0,000001 0,01a0,15

CFCs - 0,0002

El CO2 representa menos que el 1% de la atmosfera, sin embargo, su efecto como regulador
de temperatura terrestre es muy significativo, al igual que el de otros gases como el metano
y el vapor de agua. Son los denominados gases de efecto invernadero.

La atmosfera puede ser dividida en capas, de acuerdo a las variaciones su composicidn o sus
propiedades térmicas, eléctricas, entre otras.

1.2 Perfil vertical de la densidad y la presién

Mientras mas cerca de la superficie estamos, mas densa es la masa de aire, debido a que el
peso de las capas superiores ejerce una fuerza de compresién sobre las capas inferiores. Esto,
explica el hecho de que el 99% de la masa atmosférica abarca los primeros 30 km
aproximadamente. No existe un limite superior para la atmosfera, sino que se hace cada vez
menos densa a medida que aumenta la altura, respecto a superficie, hasta confundirse con el
espacio exterior (figura 1.1).

A medida que aumenta la altura desde la superficie, la densidad disminuye rapidamente
debido a que la cantidad de moléculas por arriba de un dado nivel empieza a disminuir, y por

1 Una concentracién de 1 ppm de gas “x” indica que hay 1 molécula del mismo cada 1 millén de moléculas
atmosféricas. Es como el porcentaje, solo que en vez de referirse a 100 se refiere a 1 millén.

2 El vapor de agua puede representar el 4% de la atmosfera en zonas tropicales y menos que el 1% en zonas
polares debido a la menor evaporacion a bajas temperaturas.



lo tanto el peso que soporta esa capa es menor, resultando en una menor compresién y por
lo tanto menor densidad.

Si se considera una atmosfera sin movimientos verticales ni horizontales, donde la Unica
fuerza que actua es la de gravedad, se puede obtener un perfil vertical de presiéon aproximado
a partir de la ecuacion hidrostatica (1.1).

b __ g (1.1)
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Figura 1.1 Perfil vertical de densidad y presion medias en la atmosfera. (Ahrens, 2009)

Tomando g positivo, la ecuacién predice la disminucion de la presién con la altura medida
desde la superficie terrestre. El aire se comporta a temperatura ambiente como un gas ideal,
por lo cual se puede reescribir la densidad utilizando la ley de gases ideales (ecuacion 1.2).

_P
Reemplazando 1.2 en 1.1:
dp _ pg
—_-_Y 13
dz kT -3

Reordenando:
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Para integrar la ecuacién y obtener un perfil “mds real” de la presidon en la atmosfera se
deberia conocer la variacidn de la temperatura y la gravedad con la altura, sin embargo, para
una capa atmosférica de espesor H se obtiene una buena aproximacién tomando la
temperatura media de la capa y un valor de g constante.

Si z1y zz son las alturas de la capa, al integrar 1.4 se obtiene:

p(z2) dp B Z g
-];(Zl) ?— Ll _k_TdZ (15)
p(z2)\  gH
In (p (zl)) = - (1.6)
H
p(z:) = p(z1) e T a7

En el modelo de atmosfera isoterma considerado, se obtiene que la presién atmosférica
disminuye exponencialmente con la altura (1.7), lo cual es una buena aproximacién al
comportamiento que se observa.

1.3 Perfil vertical de la temperatura

El perfil vertical de temperatura en la atmosfera es bastante diferente al de la densidad. No
existe una disminucion continua de la temperatura con la altura, sino mas bien, en promedio,
hay tramos con aumento, y otros con disminucidén de la misma. Esta particular variacion,
permite distinguir diferentes capas de acuerdo a su perfil térmico.

Para describir el perfil térmico de la atmosfera se utilizan valores medios tomados en todo el
planeta Tierra, ya que existen pequefias variaciones segun el dia, la época del afio y el lugar
de la Tierra en el cual se observa.
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Figura 1.2 Perfil térmico de la atmosfera y sus capas. (Ahrens, 2009)

La primera capa atmosférica es la troposfera. Se extiende desde la superficie terrestre hasta
aproximadamente los 11 km, y en ella la temperatura desciende con la altura. Esto ocurre
porque la radiacién solar calienta la superficie, y ésta a su vez calienta el aire en contacto, por
lo que a medida que nos alejamos del suelo la temperatura es menor. En esta capa se
encuentra el 80% de la masa de aire, incluido todo el vapor de agua, por lo cual en ella ocurren
todos los fendmenos meteoroldgicos, tales como la formacién de nubosidad y la precipitacion.
Debido a las corrientes convectivas intensas presentes, el aire se mantiene bien mezclado y
los aerosoles troposféricos tienen vida media de algunos dias solamente ya que pueden
precipitar con la lluvia (algunos son componente esencial en la formacién de nubes). Incluso,
en las tormentas, los aerosoles pueden ascender desde la superficie hasta los 11 km en
cuestion de minutos, y luego precipitar.

Existe una altura a partir de la cual la temperatura se vuelve constante, donde se define limite
superior de la troposfera, llamado tropopausa. La altura en la cual se ubica la tropopausa varia
desde los 8 km en zonas polares, hasta 14 km en zonas ecuatoriales, esto debido a que la
mayor temperatura en zonas ecuatoriales provoca que el aire ocupe un volumen mayor, y por
consiguiente la troposfera abarca mas espacio.

Por encima de la tropopausa se encuentra la estratosfera. Se observa en ella una abrupta
disminucion del vapor de agua y un aumento de un orden de magnitud en el ozono. La
temperatura aumenta con la altura debido a que el ozono absorbe la radiacion ultravioleta
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(UV) del sol, lo cual produce un calentamiento en esta capa. La concentracion de ozono en la
estratosfera tiene su mdaximo cerca de los 25 Km, pero el maximo de temperatura esta a 50
km porque el aire a esa altura es menos denso y por ello necesita absorber menos radiacién
para elevarse a una dada temperatura. La region con maxima concentracién de ozono recibe
el nombre de ozonosfera, la cual impide que la mayor parte de radiaciéon UV que afecta a los
seres vivos llegue a la superficie.

Debido a que la temperatura en la estratosfera aumenta con la altura, el aire no experimenta
conveccidn, y por lo tanto no hay mezcla dentro de ella y los residuos volcanicos, los nucleares,
y otros permanecen por mucho mas tiempo que en la troposfera.

Existen regiones donde la tropopausa no se puede localizar, se dice que se “rompe” la misma,
alli existe un pequefo intercambio entre aire troposférico y estratosférico. Esto también
marca la posicion del Jet Stream (Corriente en Chorro), el cual es un canal estrecho de vientos
de alrededor de 100 nudos (185 km/h) que rodea la Tierra.

El limite superior de la estratosfera esta cerca de los 50 Km, altura a partir de la cual la
temperatura empieza a descender debido a la brusca disminucién de ozono. En este nivel se
encuentra la mesosfera, que tiene una presion media de tan solo 1 hPa y por debajo de la cual
se encuentra el 99,9% de la masa de aire atmosférica. Al igual que en la troposfera, la
conveccioén no estd inhibida por el gradiente térmico, y por ello ocasionalmente se forma una
capa de nubes muy delgadas llamadas nubes noctulicentes, propias de zonas polares.

A partir de los 85 km se encuentra la termosfera. Alli se produce nuevamente un
calentamiento ya que esta capa esta expuesta directamente a toda la radiacién y particulas
provenientes del sol. Las moléculas de oxigeno pueden absorber parte de esta radiacion, y
dada la muy baja densidad del aire, se necesita relativamente poca energia para producir un
gran calentamiento. Por lo tanto, la temperatura depende fuertemente de la actividad solar.
En esta capa es donde se producen las auroras producto de la interaccidn entre las moléculas
de aire y las particulas cargadas solares.

Cerca de los 500 km de altura el camino libre medio de las moléculas de aire es de cerca 10
km. Una molécula que se mueva en la direccidon correcta podra escapar de la atraccidn
gravitatoria terrestre y salir al espacio exterior. La region donde ocurre este fenédmeno se
llama exosfera.

1.4 Perfil vertical de la composicion

Desde la superficie hasta la termosfera la composicidon de la atmosfera se mantiene uniforme.
Es decir, en promedio hay 78% de nitrégeno y 21% de oxigeno. A partir de la termosfera baja
se observa que los gases mas pesados predominan en los niveles mas bajos, y en cambio, a
mayor altura predominan los mas livianos.

Esta variacion se explica debido al cambio con la altura de la magnitud relativa entre dos
procesos dominantes: la difusién molecular y la mezcla turbulenta. La difusion consiste en que
las moléculas en su movimiento tienden a ubicarse a menor altura mientras mayor sea su
peso. En cambio, la mezcla turbulenta no distingue componentes segln su peso, sino que
tiende a homogeneizar la distribucion de las diferentes moléculas en el aire. Hasta los 100 km
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aproximadamente las corrientes convectivas favorecen la mezcla turbulenta. Ademas, el
camino libre medio de cada molécula es pequeio, debido a la densidad del aire, por lo que la
separacion entre moléculas seglin su peso se dificulta. Por lo tanto, la atmosfera puede
mantener una composicion uniforme hasta esta altura, formando una capa llamada
homosfera. Por encima de los 100 km, se encuentra la heterosfera, en la cual las corrientes
convectivas estdn inhibidas y el camino libre medio de las moléculas es mucho mayor,
favoreciéndose asi el proceso de difusion molecular, y de esta forma, los gases mas pesados
como oxigeno y nitrégeno se encuentran en la parte inferior, mientras que los mas livianos
como hidrogeno y helio predominan a mayor altura.
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2. ENERGIA DEL SISTEMA CLIMATICO

La principal fuente de energia para nuestro planeta es el Sol, el cual es una estrella que emite
energia en todas las direcciones en forma de radiacién electromagnética y también a través
de particulas eléctricamente cargadas. Se encuentra a una distancia de aproximadamente
149,6 millones de km de la Tierra.

La energia solar proveniente en forma de radiacidon electromagnética tiene impacto directo
en la troposfera (donde se desarrollan los fenédmenos meteorolégicos), a diferencia de las
particulas solares, que son desviadas por el campo magnético terrestre e interactian con la
atmosfera superior, sin llegar a las capas mas bajas. Sin embargo, un tema de discusidn
actualmente en dinamica atmosférica es el efecto en la troposfera de las particulas cargadas,
el cual podria ser indirecto, a través de cambios de circulacién inducidos por cambios de
temperaturas en capas mas altas, entre otros.

Existen tres mecanismos de transferencia de calor en la atmosfera: la conduccion, la
conveccién y la radiacién. Los dos primeros involucran un medio material, mientras que el
ultimo no.

2.1 Conduccion

El aire tiene un coeficiente de conductividad térmica muy pequefio comparado con otras
sustancias (Tabla 2.1). Este mecanismo es de importancia hasta solo pocos centimetros por
encima del suelo, el cual absorbe la radiacién solar, eleva su temperatura, haciendo que el
aire en contacto también se caliente.

Tabla 2. 1 Conductividad de diferentes sustancias. (C. D. Ahrens, 2009)

Sustancia Conductividad
térmica (W/m2 °C)

Aire 0,023
Madera 0,08
Suelo seco 0,25
Agua 0,60
Nieve 0,63
Hielo 2,1
Granito 2,7
Hierro 80
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2.2 Conveccion

A pesar de que el aire es un mal conductor del calor, la temperatura de la troposfera se ve
afectada por la radiacion solar. Esto se debe a la conveccion, la cual consiste en ascenso de
aire mas cdlido y menos denso que su entorno, por la denominada fuerza de empuje.

La radiacion solar no calienta toda la superficie de la Tierra de manera uniforme, debido a
variaciones en el tipo de superficie, el relieve, etc. Por lo tanto, en poca distancia se
encuentran diferencias de temperatura y densidad, lo cual produce conveccién (figura 2.1). El
aire mas cdlido asciende y es reemplazado por aire mas frio y denso de su entorno. De esta
manera, hay un flujo de aire mas calido desde el suelo hacia las partes mas altas de la
troposfera, y viceversa, de aire mas frio desde la parte superior hacia la parte inferior, el cual
luego es calentado por contacto con el suelo. Estas “burbujas” de aire en ascenso se
denominan térmicas. A medida que el aire asciende se expande debido a la menor presion
gue hay en el entorno, y por lo tanto su temperatura desciende. Mientras en el aire no se haya
condensacién del vapor de agua, la tasa de enfriamiento es de aproximadamente -1°C/100 m.
El ascenso perdura hasta que la térmica alcanza una altura donde su temperatura se iguala a
la de su entorno. Si el enfriamiento es suficiente, el vapor de agua contenido puede empezar
a condensarse y dar lugar a la formacién de nubosidad. Mientras mads asciende, mas vapor
condensara, y mas espesa sera la nubosidad.

Thermal
Hot
air
j Cool airk \ / Coc@

Hot surfage- - . . Hotssurfa
215PM. ~*- - 2:30PM.

Figura 2. 1 Formacidn de una térmica debido al calentamiento desigual de la superficie
terrestre.
(Ahrens, 2009)
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2.3 Radiacion

2.3.1 Radiacion solar y terrestre

La energia del Sol llega a la tierra principalmente en forma de onda electromagnética, de
manera tal que puede atravesar el espacio vacio. La misma abarca un espectro muy amplio de
frecuencias (figura 2.2).

2 254

20

104

T T T T T T
0.0 0.5 1.0 1.5

- U V == wisible == IR T
A(pm)
Figura 2. 2 Espectro de radiacion solar que llega al limite superior de la atmosfera (curva
superior), y radiacion solar que llega a nivel del mar (curva inferior), donde la zona sombreada
indica la radiacion que es absorbida por componentes atmosféricos (principalmente ozono,
agua en sus tres estados de agregacion, y polvo). La region no sombreada entre ambas curvas
corresponde a radiacion reflejada o dispersada de nuevo al espacio exterior (por nubes,
superficie terrestre y aire). (Castillo y Jordan, 1999)

El Sol, en buena aproximacién, puede ser considerado como cuerpo negro (su espectro de
emisién es similar al de un cuerpo negro a igual temperatura, comparar figuras 2.2 y 2.3) por
lo que se puede calcular su energia emitida por unidad de area y tiempo usando la ley de
Stefan-Boltzmann (ec.2.1).

E=0T* 2. 1)

Donde o es la constante de Stefan-Boltzmann y T la temperatura absoluta de la superficie Sol,
la cual es en promedio 5776 K. La Tierra también puede ser considerada como cuerpo negro
en buena aproximacion, la cual al tener temperatura emite radiacién. La temperatura media
de la superficie terrestre es de 298 K.

Por la ecuacion 2.1, la tasa de emisién de la Tierra es bastante menor que la del Sol. Pero la
diferencia no solo esta en la cantidad, sino también en el espectro de emision. Segun la ley de
Wien, la longitud de onda (4,,) en la que la emisidn de radiacién es maxima para un cuerpo
es inversamente proporcional a su temperatura absoluta (ec. 2.2).

2898 um K (2.2)
m = T
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Figura 2. 3 Espectros de emision de cuerpo negro para el Sol y la Tierra segun la ley de
Planck.
(Castillo y Jordan, 1999)

Reemplazando las temperaturas para el Sol y para la Tierra, se obtiene una 4,, = 0,5umy
Am = 10 um respectivamente. Por lo tanto, la maxima emisiéon del Sol se da en el rango
visible, mientras que para la Tierra se da en el infrarrojo. Asi, se dice que el sol emite radiacién
de onda corta y la Tierra radiacion de onda larga.

La mayor parte de la radiacidn solar emitida estd en el rango de 0,1 a 4 um, lo que corresponde
al visible, ultravioleta (UV) e infrarrojo cercano (NIR), de hecho, el 44% de la radiacion solar
estd en el visible, el 40% en NIR, y un 10% en UV. Mientras que la Tierra emite casi toda su
radiacion entre 4 y 60 um (IR).

Segun la ley de Planck, la energia de un cuanto de onda electromagnética esta relacionada
con su longitud de onda:

_he 2.3
A

Por lo cual, segun 2.3 la radiacion solar de onda corta es del orden de diez veces mas
energética que la radiacion de onda larga emitida por la tierra.

Para calcular la radiaciéon total que llega del Sol al limite superior de la atmosfera en forma
perpendicular, se considera que la emisidn solar es igual en todas las direcciones. La energia
qgue llega por unidad de area y tiempo (intensidad I) al limite superior de la atmosfera se
puede calcular usando la ley del inverso cuadrado (ec.2.4), donde S es la energia total emitida
por el Sol por unidad de tiempo, y r es la distancia entre el Sol y la Tierra.

_S X
4rr?
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A partir de 2.1, la energia emitida por el Sol es de E=72.576.000 W/m?2. Multiplicando E por el
area de la superficie del Sol, cuyo radio 6,96.108 m, se obtiene S = 4,34.10%°W. La distancia

media Sol tierra es r=149.10° m. Por lo tanto, usando 2.4 se obtiene: I = 1366% , valor

conocido como constante solar. Cabe destacar que este valor es la radiacidn que llega al limite
superior de la atmosfera en forma perpendicular, es decir, no tuvo interaccidén con la
atmosfera y no se considerd la inclinacién de la Tierra. La radiacidon que llega a la superficie
terrestre es menor debido a que la atmosfera la atenua. La excepcidn a esto son las zonas
desérticas, donde hay grandes porcentajes de reflexion, lo que hace que las mediciones de
radiacion en superficie sean mayores que la constante solar.

La radiacion solar que se mide en superficie, en un angulo solido de 2mt se denominada
radiacion global. La misma tiene dos componentes: la radiacién directa y la radiacidn difusa.
La directa es la que llega desde el Sol sin ser perturbada por el medio atmosférico. En cambio,
la difusa es la radiacién solar que al interactuar con componentes atmosféricos se dispersa en
todas las direcciones. De esta manera, la radiacién global serd la suma de ambas.

2.3.2. Interaccion de la radiacion con la atmosfera

Cuando la radiacion electromagnética del Sol ingresa a la atmosfera interactia con ella a
través de 3 procesos: absorcidn, reflexion y dispersidn. La magnitud relativa entre estos tres
procesos dependerd de la longitud de onda y del tipo de componente atmosférico con el que
se produce interaccién.

DISPERSION: las moléculas de aire y las particulas presentes interceptan la radiacién en una
dadalongitud de onday lairradia en todas las direcciones. El tipo de dispersién que se produce
depende de la relacion entre la longitud de onda y el tamaino de la particula o molécula
dispersora.

Cuando la longitud de onda es mucho menor que el tamaio de la particula, la dispersién se
producird en todas las direcciones por igual. Es lo que ocurre en las nubes y nieblas, las cuales
dispersan la radiacion visible en todas las direcciones por igual, con lo cual las vemos de color
blanco.

Cuando la longitud de onda es mucho mayor que el tamafio de la particula, la dispersion
también es igual en todas las direcciones. Esto se conoce como dispersién de Rayleigh, la cual
es mas efectiva para longitudes de onda mas cortas (la intensidad de dispersidon es
inversamente proporcional a la cuarta potencia de A). Es el caso de la componente azul de la
luz que interactla con oxigeno y nitrégeno, las cuales en la atmosfera alta se dispersan en
todas las direcciones dando al cielo el color azulado que percibimos.

Si la longitud de onda es del mismo orden que el tamaiio de la particula, la mayor parte de la
radiacion se dispersa hacia su direccion de propagacién y solo una parte en otras direcciones.
Esto ocurre con las gotas de agua, las particulas de humo o polvo, y aerosoles en general, y es
mas efectivo para longitudes de onda mas largas (como las de color rojo). Esta se denomina
dispersién de Mie.
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ABSORCION: los componentes atmosféricos, segin su tipo, absorben radiaciéon en
determinadas longitudes de onda, aumentando su temperatura y cambiando su espectro de
emisién por este calentamiento hasta que se alcanza el equilibrio, es decir hasta que la
cantidad de radiacion que absorbe es igual a la que emite.

La absorcion en la atmosfera se da principalmente en longitudes de onda de UV y menores,
por parte del oxigeno y el ozono, asi como también para longitudes de onda mayor al visible
por parte del diéxido de carbono y el vapor de agua (figura 2.4), con excepcion de una banda
entre los 8 y 10 um correspondiente al infrarrojo, que coincide con la mayor emision de
radiacion por parte de la Tierra. Solo una parte de la radiacién terrestre es absorbida por el
CO2 y el vapor de H20, y su posterior reemision hacia la superficie permite mantener la
temperatura de la Tierra mas alta de lo que seria sin este proceso (40°C menos). La absorcién
de la radiacidn visible por parte de la atmosfera es muy pequefia.
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Figura 2. 4 Espectros de absorcion de CO2 y H20, se observa la ventana atmosférica entre los
8y 10 um (curvas punteadas) donde ocurre la mayor emision terrestre. La curva superior es la
de emision de cuerpo negro a la temperatura de Tierra. (Castillo y Jordan, 1999)

REFLEXION: predomina en la superficie terrestre y en las nubes. Se define un pardmetro
denominado albedo, el cual da cuenta de qué fraccion de la radiacién incidente es reflejado,
el cual depende de la naturaleza de la superficie y del dangulo de incidencia de los rayos solares,
siendo mayor para angulos de incidencia mayores. En la Tabla 2.2 se muestran valores de
albedo de diferentes superficies, observandose que el mayor albedo corresponde a superficies
mas blancas como la nieve y las nubes cumulonimbus, mientras que superficies sin vegetacién
como campos arados son mas reflectantes que superficies con vegetacion densa como los
bosques.
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Tabla 2. 2 Albedo de diferentes superficies.

Superficie Albedo (%)
Nieve fresca 75-95
Nubes (de mayor espesor) 60-90
Nubes (de menor espesor) 30-50
Venus 78
Hielo 30-40
Tierra y atmosfera 30
Bosque 10
Campo arado 5-20
Bosque 3-10

2.4 Equilibrio energético

2.4.1 Equilibrio entre la radiacion entrante y saliente en el sistema climdtico

En equilibrio, la cantidad de energia entrante a un sistema debe ser igual a la que emite. Si
consideramos el sistema tierra-atmosfera en equilibrio, y, suponiendo que la composicién del
sistema no cambia en promedio, ni tampoco lo hace la radiacién solar entrante, podemos
decir que la temperatura promedio troposférica es constante3.

Si la radiacién solar entrante a la Tierra es el 100% de la radiacion que este sistema recibe,
cada componente del sistema tierra-atmosfera interactla, a través de los procesos fisicos
mencionados, de manera que la radiacidn que recibe el sistema es igual a la que devuelve al
espacio exterior. Esto es lo que se conoce como balance energético (o balance de radiacion)
(figura 2.5).

La Tierra tiene un albedo de 0.3, es decir, el 30% de la radiacion solar es reflejada al espacio
exterior (20% por las nubes, 6% por el aire y 4% por la superficie terrestre).

El 19% es absorbido por la atmosfera (16% el vapor de agua, polvo y ozono, y 3% por las
nubes) y reemitido en todas las direcciones como radiacién térmica.

El 51% de la radiacion entrante en el limite superior de la atmosfera, sumado a la radiacién
térmica emitida por la atmosfera, llegan a la superficie, la cual absorbe y reemite esta energia
como radiaciéon infrarroja. Sin embargo, el vapor de H20 y el CO2 presentes en el aire
absorben esta radiacidon, y reemiten de nuevo una parte a la superficie, lo cual permite que
mas energia quede en la superficie en lugar de escapar al espacio exterior. Sin este mecanismo
la temperatura media de la Tierra seria menor que la actual (288 K).

La emision radiativa de la superficie terrestre es en realidad el 21% del 51% que recibe. El 29%
restante vuelve a la atmosfera como componentes no radiativas:

3 La temperatura promedio en la troposfera actualmente estd aumentando debido a cambios en la
composicion de la atmosfera, principalmente al aumento de CO2 por las actividades humanas.
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-el 7% como calor sensible (conduccidn por contacto entre la superficie y el aire);

-el 23% calor latente (se absorbe calor de la superficie para evaporar el agua de océanos y se
libera calor a la atmosfera cuando ese vapor de agua se condensa y forma las nubes).

Si no fuera por estas formas de transferencia no radiativas, la temperatura terrestre seria 50
K mayor que la actual (al no gastarse energia en esa transferencia, habria mas energia
disponible para ser emitida como radiacidn térmica).

Los componentes del aire absorben el 31% de la radiacién que reciben (16% solar y 15%
terrestre) y las nubes 3% (solar). En total la atmosfera absorbe entonces 34%. La emision neta
hacia el espacio exterior por parte de la atmosfera es de 64%, es decir emite mas radiacion de
la que absorbe (tiene un déficit de 30% de energia radiativa), lo que implicaria un enfriamiento
continuo. Pero esto no ocurre ya que el calor latente y el calor sensible transferido a ella (30%)
compensan ese déficit, permitiendo el equilibrio energético.
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Figura 2. 5 Representacion esquemdtica del balance de energia del sistema tierra-atmosfera.
(Ahrens, 2009)

2.4.2 El efecto invernadero

El vapor de agua y CO2 en la atmosfera son reguladores muy importantes de la temperatura
media global. De estos dos componentes, el mas importante es el vapor de H20, ya que una
atmosfera seca seria 21 K mas fria que la atmosfera actual, debido a su absorcion de la
radiacion infrarroja entre las bandas 2.4-3.1 um, 4.5-6.5 um y por encima de 16 um. El CO2
comenzd a aumentar rapidamente desde la era industrial (figuras 2.6 y 2.7), su concentracién
media pasé de 285 ppm en el afio 1850, a 300 ppm en 1910, y 407 ppm en el afio 2017. La
principal banda de absorcion del CO2 es 2.6-4.2 um (IR). La tierra, segin modelos actuales,
ante una duplicacion del contenido de CO2 respecto a la era preindustrial aumentaria su
temperatura entre 4 y 5°C, mientras que si todo el CO2 atmosférico fuera removido la
temperatura seria 10°C menor. Hay un efecto de realimentacion positiva entre el contenido
de CO2 y el vapor de H20, ya que un aumento del primero provoca un aumento de la
temperatura global, lo que a su vez aumentaria la tasa de evaporacién y la concentracion de
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vapor, resultando en un aumento en la absorcién de radiacion IR terrestre y calentamiento
adicional.
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Figura 2. 6 Evolucidn del CO2 en la atmosfera en los ultimos 2000 afios, estimado a partir de
testigos de hielo (antes del siglo XX) y mediciones directas (mediados siglo XX al afio 2017).
(https://www.csiro.au/en/Research/OandA/Areas/Assessing-our-climate/Latest-greenhouse-

gas-data)
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Figura 2. 7 Promedio anual de CO2 en el observatorio Mauna Loa (Hawdi) desde 1960 al
2017. (https://www.esrl.noaa.qov/gmd/ccqq/trends/full.html)

Existen otros gases de efecto invernadero, como el metano (CH4) y el éxido nitroso (N20),
que también aumentaron bastante su concentracidn en la atmosfera respecto a la era
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industrial, pero sin embargo su efecto en el cambio de temperatura es menor que el vapor de
H20 y el CO2. Una forma de cuantificar la magnitud en que afectan los cambios en la
concentracion de gases de efecto invernadero, la superficie del suelo o las variaciones en la
radiacidn solar es a través del forzamiento radiativo. Segun el IPCC (panel intergubernamental
de cambio climatico), el forzamiento radiativo se define como el cambio en el flujo neto de
energia radiativa hacia la superficie de la Tierra medido en el borde superior de la troposfera
(@ unos 12.000 m sobre el nivel del mar) como resultado de cambios internos en la
composicion de la atmdsfera, o cambios en el aporte externo de energia solar, y se expresa
en W/m2. En la figura 2.8 se muestra el forzamiento radiativo debido a diversas alteraciones
en el sistema tierra-atmosfera, respecto al inicio del periodo preindustrial (afio 1750).
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Figura 2. 8 Forzamiento radiativo debido a diversas alteraciones en el sistema tierra-
atmosfera, respecto al inicio del periodo preindustrial (afio 1750).
(“La Argentina y el cambio climdtico”, Barros y Camillioni, 2016)

En la figura 2.8 se observa que el mayor forzamiento radiativo se atribuye al CO2 (1,65 W/m?),
mientras que el CH4 es solo la mitad. El aumento de la radiacién solar* de 0,1 W/m? no es
significativo frente a los dos anteriores. Los cambios del uso del suelo y en los aerosoles
contribuyeron negativamente (menos radiacién), pero aparentemente se compensaron con
la emision de hollin. En conclusiéon, el aumento de la temperatura en la troposfera en las
ultimas décadas, se explica fundamentalmente por el aumento de COx;.

2.4.3 Variacion estacional y latitudinal de la radiacion

Los rayos solares no inciden de forma perpendicular en todos los puntos de la Tierra, sino que
su angulo de incidencia en cada punto del planeta varia con la hora del dia y la época del afio.

4 Respecto a 1750 la radiacién solar aumento 0,1 W/m?, sin embargo, existen variaciones solares a mas largo
plazo (de cientos afios) que son de magnitud mayor y pueden provocar cambios mas significativos en la
temperatura global.
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De esta manera, la intensidad de la radiacion sobre la superficie disminuye con el angulo de
incidencia () segun:

I =Iysena (2.5)

Donde [, es la constante solar.

La Tierra tiene un angulo de inclinacion de 23°26’14” respecto a la normal al plano que
contiene a su érbita alrededor del Sol (traslacién). De acuerdo al punto de traslaciéon en que
se encuentra la Tierra, la radiacién incidira de forma perpendicular en una dada latitud, por
ejemplo, cerca del 21 de junio (solsticio de invierno del Hemisferio Sur) incide
perpendicularmente en la latitud de 23° 26’ N, siendo (segln ec.2.5) maxima la intensidad de
la radiacién incidente en esa latitud. La radiacion solar incide perpendicularmente en dos
momentos al afio entre las latitudes 23° 26’ Sy 23° 26’ N, siendo estas zonas, conocidas como
zonas tropicales, las que reciben la mayor cantidad de radiacidn solar. Mientras que entre 66°
34’ y 90° en ambos hemisferios, la radiacion solar estd totalmente ausente durante periodos
de hasta 6 meses (segun la latitud), estas son las zonas polares. Esta desigual recepcién de
energia solar hace que cerca del ecuador haya un exceso de radiacién y temperaturas mas
altas, mientras que en las zonas polares la radiacion sea deficitaria y la temperatura menor.
Las zonas polares emiten radiacidon térmica aun en los periodos del afio en que no reciben
radiacion solar, por lo que el balance de radiacidon anual resulta negativo (figura 2.8), lo que
implicaria un enfriamiento continuo. Mientras que, en las zonas tropicales, la radiacién solar
recibida es menor que la emitida por la superficie, lo que corresponderia a un calentamiento
constante. Sin embargo, nada de esto ocurre, sino que hay un transporte neto de energia
desde el ecuador hacia los polos (figura 2.9) a través de transporte de materia, es decir, por la
circulacidon atmosférica y ocednica. Por lo tanto, el desbalance energético entre las zonas
polares y ecuatoriales es el principal motor del cambio en el tiempo atmosférico, generando
los patrones de circulacién que explican la distribucién global de vientos, temperaturas y
humedad.
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Figura 2. 9 Radiacidn diaria media que llega al limite superior de la atmosfera (curva superior),
y a la superficie terrestre (curva inferior), en el solsticio de invierno (del hemisferio sur), en
funcidn de la latitud. (Barry and Chorley, 2003)

De la figura 2.8, se observa la ausencia total de radiacion solar incidente entre las latitudes
66°34’ Sy90°S, lo que se conoce como noche polar, mientras que hay un maximo de radiacién
recibida en la latitud 23°26’14” N donde los rayos inciden de manera perpendicular.
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Figura 2. 10 Déficits y excesos de radiacion anual en el hemisferio norte segun la latitud y la
transferencia neta de energia hacia el polo. (Castillo y Jordan, 1999)

En la figura 2.9 se muestra la transferencia neta de energia desde la zona ecuatorial a la zona
polar, a través de calor sensible y latente liberado hacia la atmosfera y los océanos, los cuales
a partir de su circulacion permiten dicho transporte.
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3. CIRCULACION GLOBAL DE LA ATMOSFERA

En la atmosfera actian fuerzas verticales y horizontales, las cuales cuando no estan en
equilibrio provocan movimiento de aire y el consecuente patrén de circulacién de vientos, los
que a su vez regulan la distribucidon de temperaturas y humedad globales.

3.1 Fuerzas en la atmosfera

En el modelo de atmosfera hidrostatica, los movimientos verticales estan inhibidos ya que hay
un balance entre las fuerzas gradiente vertical de presién y la fuerza peso. La presién
atmosférica disminuye con la altura, con lo cual, si consideramos una parcela de aire de
volumen dV, la fuerza gradiente de presién sobre dicha parcela actua hacia arriba (de la zona
de mayor a menor presién). Sobre la parcela también actua la fuerza peso, dirigida hacia abajo
(al centro de la Tierra), y en equilibrio, ambas fuerzas son iguales, y no habrd movimiento
vertical (capitulo 1). En realidad, los movimientos verticales existen, como por ejemplo la
conveccion, pero la distancia que recorre el aire en direccion vertical (alrededor de 10 km) es
mucho mads chica que en la direccion horizontal (miles de km), por lo que un primer analisis
sin tener en cuenta los movimientos verticales es una buena aproximacién.

Sobre la atmosfera actuan también las fuerzas gradiente de presién horizontal y de roce con
la superficie terrestre. Se debe tener en cuenta, que la Tierra es un sistema no inercial (esta
en rotacién), por lo cual cuando observamos el movimiento del aire no solo veremos el efecto
de las fuerzas hasta ahora mencionadas, sino también la de las fuerzas aparentes (Coriolis y
centrifuga).

3.1.1 Gradiente horizontal de presion

Sean dos columnas de aire de igual masa e inicialmente densidad constante e igual en ambas,
sin intercambio de materia entre ellas (figura 3.2). En ambas columnas el perfil vertical de
presién sera el mismo, es decir, si se mide la presidén a una altura de 5500 m en ambas serd la
misma. Si por algin motivo en una de las columnas aumenta la temperatura y en la otra
disminuye, el aire en la mas cdlida se expandira y perderd densidad, con lo cual habra mas
moléculas de aire por encima del nivel 5500 m y la presidon aumentara a ese nivel. Lo contrario
pasara en la mas fria. De esta manera, la presidon a 5500 m de altura ya no serd la misma en
ambas columnas, sino que la columna mas fria tendrd menor presién que la otra, y esta
diferencia de presién provocara el flujo de aire desde la zona de alta a la zona de baja presién.
La fuerza que provoca este movimiento se llama fuerza gradiente horizontal de presién.
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Figura 3. 1 En a) dos columnas de aire idénticas inicialmente; b) la columna izquierda se enfria
y la derecha se calienta, manteniendo sus masas constantes; c) debido a los cambios de
temperatura y densidad, aparece un gradiente horizontal de presion, y comienza el
movimiento de aire (viento). (Ahrens, 2009)

La fuerza gradiente horizontal de presion entre dos puntos A y B, con presién p, y pp
respectivamente, por unidad de masa, se define como:

1 pp —pa
Fyp = ; T d
Donde p es la densidad del aire y d la distancia entre Ay B.

(3.1

La fuerza actua sobre la linea que une los puntos A y B, dirigiéndose de la zona de mayor a la
de menor presién.

La fuerza gradiente de presidn, sera siempre perpendicular a las isobaras (lineas que unen los
puntos de igual presion). Si solo actuara esta fuerza sobre la atmosfera, el movimiento del aire
seria siempre de las zonas de alta a la de baja presién cruzando las isobaras
perpendicularmente.
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Figura 3. 2 Fuerza gradiente de presion entre dos puntos A y B, el viento actuaria en esa
direccion si solo existiera esta fuerza. (Adaptado de Ahrens, 2009)
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3.1.2 Fuerzas de Coriolis y centrifuga

En sistemas en rotacion respecto a un eje, como es el caso de la Tierra, la segunda ley de
Newton debe incluir un término de correccion que tiene en cuenta el efecto de la rotacidn
terrestre sobre el movimiento observado de las masas de aire. Si la velocidad angular de la
Tierra es w, y una masa de aire se mueve a velocidad v, la segunda ley de Newton, con la
correccion para este sistema no inercial tiene la forma:

F-2moxv-mwXx(@Xr)=ma (3.2)

Donde F es la suma vectorial de las fuerzas que actuan en el sistema (gradiente horizontal de
presion y roce), a es el vector aceleracién medido desde la Tierra en rotacion, r es el vector
posicion de la masa de aire, y m su masa.

El segundo término de 3.2, es un término agregado para sistemas de referencia rotantes que
se conoce como fuerza de Coriolis. Actia perpendicular a la velocidad de desplazamiento, por
lo que su efecto es una desviacion aparente para un observador en el sistema no inercial,
respecto a la trayectoria original. Una parcela de aire que se desplace desde el polo hacia el
ecuador en el hemisferio sur se desviara hacia la izquierda respecto a un observador en la
superficie terrestre (figura 3.3). En el hemisferio norte también habra una desviacién, solo que
hacia la derecha. La fuerza de Coriolis es nula en el ecuador para parcelas de aire que se mueven
hacia los polos (w y v paralelos). También es nula para masas de aire en reposo (v = 0).

El tercer término de 3.1, también agregado para sistemas de referencia rotantes, es la fuerza
centrifuga, la cual se manifiesta como la tendencia de los cuerpos a alejarse del centro de
rotacion. Su magnitud depende de la latitud, siendo nula en los polos (w y r paralelos) y
maxima en el ecuador (vectores perpendiculares), y actla por igual en parcelas de aire en
reposo y en movimiento (no depende de v).

Ecuador

Figura 3. 3 Desviacion producida por la fuerza de Coriolis en un objeto que se mueve desde el
polo hacia el ecuador. La curva indica la trayectoria del objeto que inicialmente tiene
velocidad v.
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3.1.3 Equilibrio de fuerzas

Lejos de la superficie, en la troposfera media y superior, el efecto del roce con la superficie del
aire en movimiento es despreciable, por lo que solo importaran las fuerzas gradiente
horizontal de presidn, Coriolis y centrifuga.

a) Flujo ciclénico b) Flujo anticicldnico
854 mb

850 mb :
\ F. Tot.
FG «=—=— Flo+
| i 3
L FCe

g

j
%, masa de aire

Figura 3. 4 Flujo de aire y balance de fuerzas gradiente de presion (FG), Coriolis (FCo) y
centrifuga (FCe), para el hemisferio norte, en: a) un sistema de baja presion (sistema cicldnico);
b) un sistema de alta presion (sistema anticicldonico). Para el hemisferio Sur, el sentido del flujo
de aire es al revés, debido a cambios en la direccion de la fuerza de Coriolis. (Adaptado de
Ahrens, 2009)

En el sistema de baja presion de la figura 3.4 el aire comienza su movimiento debido a la accidn
de la fuerza gradiente de presion. El efecto de la misma es desplazar el aire desde el exterior
de la baja hacia su centro. Cuando comienza el movimiento comienza también a actuar la
fuerza de Coriolis, desviando la masa de aire respecto a la trayectoria hacia el centro que tenia.
A medida que aumenta la velocidad también lo hara la fuerza de Coriolis y sera mayor la
desviacidn. También actua la fuerza centrifuga que tiende a alejar a la masa de aire respecto
al centro de giro. La velocidad dejara de aumentar en el momento en que la suma de la fuerza
de Coriolis y centrifuga igualen al gradiente de presién, y sean de sentido opuesto (ec.3.4).

Fep = Fo + Fy (3.3)
1pg—p
;%= 2 loxvll+ llox (@xn)l (3. 4)
[ PB—Pa ] 1
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Donde @ es el angulo entre los vectores w y v. El subindice “baja” hace referencia al sistema
de baja presion.

Como resultado de este equilibrio alcanzado, no habra mas aceleracidén y el aire se movera
paralelo a las isobaras.

En el caso de los sistemas de alta presién (figura 3.4), la fuerza gradiente de presion actua
hacia afuera de su centro, provocando que el aire se desplace a las zonas de menor presion.
Por lo tanto, dicha fuerza actla en la misma direccién de la fuerza centrifuga. Para llegar al
equilibrio, la fuerza de Coriolis debe compensar la suma de las dos anteriores. El balance de
fuerzas en este caso es:

FGP + FCf = F'CO (3. 6)
l—pB_pA+II X(wxr)|[=2|wxv
p 7 w X (w = W (3.7)
1 pg—Dpa ] 1
Vaita P p + o X (w X 1) 2 @l sen (9) (3.8)

Comparando 3.5 y 3.8, se puede concluir que la velocidad de las masas de aire en un sistema
de alta presidn es mayor que en una baja presion debido a la contribucidn positiva de la fuerza
centrifuga a la velocidad.

3.1.4 Rozamiento con la superficie terrestre

En el caso de la parte mas baja de la troposfera (debajo de los 500 metros), el roce del aire
con la superficie es mayor y su efecto ya no se puede despreciar. El rozamiento provoca que
la velocidad del flujo de aire (o viento) sea menor, alterando el balance de fuerzas analizado
en el apartado anterior. El viento ya no sera perpendicular a las isobaras, sino que estas las
crucen con un cierto angulo (figura 3.5).

F,

“

Figura 3. 5 Balance entre las fuerzas gradiente de presion (Fs), Coriolis (Fc) y roce con la
superficie (Fr). (Castillo y Jordan, 1999)
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Para sistemas de baja presion el viento cruza las isobaras dirigiéndose hacia el interior de ellas,
mientras que en las altas presiones se dirige hacia afuera (fig.3.6). El angulo dependera de la
rugosidad de la superficie, variando entre 5 y 10 grados para zonas oceanicas, y entre 30 y 45

grados para las zonas continentales.

La estructura vertical de los sistemas de presidén se muestra en la figura 3.6 b). Las bajas
presiones se caracterizan por convergencia de vientos en superficie y corrientes
ascendentes, lo cual favorece la formacion de nubosidad y precipitaciones. En contraste, las
altas presiones se asocian con divergencia de vientos y descenso de aire, lo que provoca

secado del aire y cielos despejados.

Z

B \ £ \
e
a) -

. divergencia . CONVETgencia .
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/ 1
CONVETZENCa divergencia
superficic

Figura 3. 6 a) Circulacion horizontal en sistemas de baja (izquierda) y alta presion (derecha)
bajo la accion de las fuerzas mencionadas; b) estructura vertical de los sistemas de presion.

(Castillo y Jordan, 1999)

3.2 Modelos de circulacion global

La cantidad de radiacién solar recibida es maxima en las zonas ecuatoriales y minima en las
polares, ademads el balance total de radiacidon es deficitario en latitudes medias y altas en
ambos hemisferios (la emision de radiacién terrestre es mayor a la radiacion solar recibida),
mientras que para latitudes tropicales hay un superavit de energia radiativa (se absorbe mas
de lo que se emite), (ver figura 2.10). Esto implicaria que las latitudes altas estén en constante
enfriamiento y las bajas en con constante calentamiento. Sin embargo, no se observa este
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comportamiento, ya que hay un flujo de calor (latente y sensible) entre latitudes que mantiene
el equilibrio energético global (ver capitulo 2).

El flujo de calor entre latitudes se da a través de la circulacién atmosférica y ocednica. En el
analisis de la circulacion atmosférica, ademds de este desbalance energético, se deben tener
en cuenta las fuerzas que acttan sobre el aire en movimiento.

3.2.1 Modelo unicelular

Este modelo fue propuesto por Hadley a mediados del siglo XVIII, que se basaba en analizar el
efecto del desbalance energético entre latitudes y tomaba en cuenta solo la fuerza gradiente
de presion.

Los supuestos del modelo son:

. No hay rotacién de la Tierra

° El sol incide de manera perpendicular al ecuador en todo momento (no hay variacién
estacional de la radiacidn)

° Solo hay océanos (sin zonas continentales, de manera que la superficie en uniforme).

Al incidir mas radiacién en las zonas ecuatoriales, la temperatura es mucho mas alta que en
las zonas polares. Este intenso calentamiento (calor sensible) provoca actividad convectiva, la
cual consiste en que aire en contacto con la superficie es calentado y se eleva al perder
densidad respecto a su entorno. La elevacidn de las masas de aire se produce hasta el limite
superior de la troposfera y en su ascenso se produce un enfriamiento, formacion de nubes y
como consecuencia, liberacidon de calor latente. Al llegar a la tropopausa el aire ya no puede
seguir ascendiendo, la acumulacién del mismo y su enfriamiento, provocan que el aire en
altura comience a desplazarse hacia los polos (fig.3.7).

Hadley cell
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n&ce\@
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Cold k
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Figura 3. 7 Circulacion de la Celda de Hadley en el modelo unicelular. (Ahrens, 2009)
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A medida que se desplaza el aire hacia los polos su enfriamiento continla debido a la perdida
radiativa, hasta que en las zonas polares esta as frio que el entorno y, por lo tanto, comienza
a descender hacia la superficie. El proceso continua, y la acumulacién de aire frio en superficie
provoca que este empiece a fluir hacia el ecuador. A medida que avanza empieza a recibir mas
radiacidn y a calentarse. Una vez que alcanza la zona ecuatorial, vuelve a ascender y se repite
el ciclo.

Esta circulacion atmosférica consta de dos celas de conveccidn, una en cada hemisferio,
denominas Celdas de Hadley. Hay un cinturén de bajas presiones superficial en la zona
ecuatorial y altas presiones abarcando las zonas polares, lo que provoca circulacién de vientos
en superficie y altura en la troposfera. Este transporte de materia es el responsable de
mantener el flujo energético desde las zonas de superavit (ecuador) a las zonas de déficit
(polos), de manera que la temperatura promedio latitudinal no cambia.

Este modelo, si bien explica conceptualmente la circulacién a muy grandes rasgos, no coincide
con lo observado. No predice, por ejemplo, la existencia de los centros de alta presién
subtropicales, ni los vientos alisios.

3.2.2 Modelo multicelular

Al tener en cuenta el efecto de la rotacidn terrestre, el aire que en altura fluye desde el
ecuador con direccién al polo, serd desviado por la fuerza de Coriolis. En este modelo se
mantienen las otras condiciones: el planeta solo tiene océanos y el sol incide
perpendicularmente en el ecuador.

En el hemisferio sur, el aire que se mueve hacia el sur (en altura) es desviado hacia el este por
el efecto Coriolis. Mientras mas avanza hacia el polo, gana velocidad y su desviacién es aun
mayor, hasta que se alcanza el equilibrio entre el gradiente de presién (entre ecuador y polos)
y la fuerza de Coriolis, resultando esto en un viento del oeste. Esto ocurre aproximadamente
a la latitud de 30 grados, de manera que el aire proveniente del ecuador comienza a
acumularse en dicha latitud, y esto junto al enfriamiento, producen que el aire comience a
descender a la superficie. En ese descenso se calienta por compresién (menor altura, mayor
presion). De esta manera, alrededor de los 30 grados de latitud, la acumulacién de aire y su
descenso configuran una zona de altas presiones, llamadas altas subtropicales. En superficie,
una parte del aire va hacia el ecuador y otra hacia los polos debido al gradiente de presion.

Desde las altas subtropicales, el aire en movimiento hacia el ecuador se desvia hacia el oeste
debido a Coriolis, resultando en viento del sudeste en el hemisferio sur, y del noreste en el
hemisferio norte. Estos vientos entre los trépicos y el ecuador se denominan vientos alisios.
Ambos (del norte y sur) convergen en el ecuador, y ascienden para repetir el ciclo. El limite
gue los separa se denomina zona de convergencia intertropical (ZCIT), y estd caracterizada
intensa conveccion, formacién de nubes y fuertes lluvias.

El aire en superficie que se dirige desde esta alta hacia los polos es desviado lentamente hacia
el oeste, y a partir de 45 grados de latitud es totalmente del oeste. Aproximadamente entre
los 45 y 60 grados predominan vientos del oeste, que son perturbados por la presencia de los
continentes.
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Mientras tanto, en las zonas polares (latitudes mayores a 60 grados) el aire frio superficial
fluye hacia el trépico por el gradiente de presién, y es desviado hacia el oeste, resultando en
viento del este cerca de la latitud 60 grados, donde se encuentra con el viento del oeste del
alta subtropical. Las masas de aire no se mezclan, sino que hay un limite de separacién entre
el aire mas cdlido tropical y el aire mas frio polar. Este limite se denomina frente polar, y esta
caracterizado por el ascenso de aire debido a la convergencia de los vientos polares y
tropicales, la formacién de nubosidad y precipitaciones.

Sobre el frente polar asciende aire, el cual al llegar a la troposfera se dirige una parte al polo
y otra al trépico (en altura). Finalmente quedan formadas, ademas de la celda de Hadley, la
celda de Ferrel (subtropical) y la celda polar (fig.3.8).
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Figura 3. 8 Circulacion atmosférica en el modelo multicelular. Sobre el globo se marcaron los
vientos a nivel superficial, y la latitud aproximada de ZCIT, altas subtropicales y frente polar
para ambos hemisferios. Alrededor del globo estd marcada la circulacion atmosférica vertical,
mostrando las zonas de ascenso y descenso de aire. (Castillo y Jordan, 1999)

3.2.3 Corrientes en chorro y ondas de Rossby

En altura los vientos del oeste predominan en las latitudes de 30 y 60 grados, es decir, sobre
el alta subtropical y el frente polar respectivamente. Esta desviacién de los vientos que fluyen
del ecuador hacia el polo se debe a la fuerza de Coriolis.

La velocidad que alcanzan los vientos en estas latitudes en maxima (y por ello su desviacién
también), debido a dos factores:

- El gradiente de presidon entre las latitudes ecuatoriales y polares actia durante el
recorrido de las masas de aire, acelerandolas y por lo tanto a mayor distancia recorridas mas
velocidad
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- Las masas de aire se mueven junto con la tierra en rotacion, por lo tanto, tienen
momento angular (L = m v r), el cual debe conservarse debido a la ausencia de torques
externos al sistema terrestre. A medida que el aire se desplaza a latitudes mas altas, la
distancia al eje de rotacion (r) disminuye, por lo que la velocidad (v) debe aumentar para
mantener el momento angular (L) constante.

Cerca de la tropopausa se genera una corriente estrecha de vientos del oeste, de unos cientos
de kildmetros de ancho y pocos kilémetros de espesor, denominada corriente en chorro o jet
stream (fig.3.9). La misma, rodea de oeste a este el planeta con velocidades de 180 a 500
km/hora, separa las masas de aire frias de las mas calidas, y el aire estratosférico del
troposférico. Su presencia es notable cerca de la tropopausa debido a la lejania del roce con
la superficie terrestre.

Las corrientes a 30 y 60 grados de latitud se denominan corriente en chorro subtropical y polar
respectivamente.
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Figura 3. 9 Circulacion atmosférica y posicion de las corrientes en chorro (Jet Stream) en el
hemisferio norte (en el hemisferio sur se repite el patron). (Ahrens, 2009)

Sin embargo, el flujo no es constantemente del oeste, sino que ocurren ondulaciones sobre
las corrientes debido al intenso gradiente térmico (y de presion) que hay entre las masas de
aire a ambos lados. Estas ondulaciones se llamas ondas de Rossby. De esta manera, hay
circulacién de sur a norte (en el hemisferio sur) que permiten que aire frio del polo se desplace
hacia el ecuador, y aire célido hacia el polo (fig.3.10). Esto ocurre en ambos hemisferios. En
superficie, estas ondulaciones consisten en sistemas de bajas presiones (aire frio) y altas
presiones (aire calido) que se alternan y recorren el planeta de oeste a este y generando los
patrones meteorolégicos.

Asi, las ondas de Rossby permiten un importante transporte de calor ecuador-polo que
mantiene a la atmosfera terrestre en equilibrio térmico.
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. Cold polarair |

Cuando la onda se rompe, forma
ciclones que pueden moverse a
latitudes medias.

Ondas ya desarrolladas, el aire frio
constituye zonas de baja presion.

Figura 3. 10 Evolucidn de las ondas de Rossby (en el hemisferio norte). Una vez que la onda se
rompe, un sistema ciclonico (aire frio) puede desplazarse hacia latitudes medias, y por su
interaccion con el aire tropical lleva asociado precipitaciones, rotacion de vientos y descenso
de temperaturas. Para el hemisferio sur el patron es andlogo, pero con menor amplitud, debido
a que al haber mds océano que superficie continental hay menor contraste térmico. (Adaptado
de AEMET, https://aemetblog.es/2017/08/26/ondas-planetarias-o-como-pasar-frio-en-

veranog)

3.2.4 Efecto de los continentes y variacion estacional

Las zonas continentales se calientan mas rapido que las zonas oceanicas debido a su menor
calor especifico. Por lo tanto, el aire continental es mas calido que el aire oceanico de su
entorno, favoreciendo la conveccidn del aire continental y una disminucién de la presion. Los
sistemas de presién latitudinales descriptos en el modelo multicelular pierden intensidad en
el interior de los continentes. La circulacion atmosférica ahora no solo presenta flujo entre
diferentes latitudes, sino también hay flujo entre océanos y continentes de una misma latitud
(fig.3.11).

A lo largo del afo, la latitud en la cual los rayos solares inciden perpendicularmente (en el
mediodia solar) va cambiando debido al movimiento de traslacion terrestre. De esta manera,
la zona que recibe el maximo de radiacion solar no esta ubicada permanentemente en el
ecuador, sino que hay desplazamientos latitudinales, y dependiendo de la época del afio, el
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sol incidird perpendicularmente en alguna de las latitudes comprendidas entre 23°26’14” de
ambos hemisferios.

Asi, la ZCIT no permanece siempre sobre el ecuador, sino que va desplazandose con el maximo
de radiacién solar. Incluso sobre los continentes suele distorsionarse debido al mayor
calentamiento respecto al océano, ampliando la ZCIT, y por lo tanto la zona donde ocurre la
conveccién y la nubosidad, formando lo que se conoce como los monzones.

El monzdn consiste en flujo de aire himedo desde océano hacia el continente producido por
el gradiente de presién que ocurre durante el dia debido al calentamiento diferencial entre
los continentes y los océanos. Este aire humedo al ingresar en el continente, en contacto con
la superficie se calienta y asciende, formando nubes de gran desarrollo vertical y fuertes
precipitaciones. Existen monzones en La India, el sudeste de Asia, en Sudamérica, América del
Norte y Africa.

Sin embargo, la circulacidn desde el océano al continente no ocurre durante todo el afio, sino
que a medida que el maximo de radiacién se va alejando de la zona monzdnica, el
calentamiento disminuye y el gradiente de presidn se invierte, ya que el océano se enfria a
una tasa menor que la superficie continental. Asi, el aire mas seco del continente fluye hacia
el océano a nivel superficial, sobre el océano se calienta y asciende, luego en altura retorna a
la zona continental y desciende, con el consecuente calentamiento y secado de la masa de
aire, y la inhibicion de las precipitaciones.

En sintesis, los monzones son circulaciones convectivas entre océanos y continentes, que en
la época de maxima radiacién proveen lluvias intensas en la zona continental, mientras que
en la época de menor radiacién se caracterizan por una brusca disminucién en las
precipitaciones.
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b) Longitude

Figura 3. 11 Presion media a nivel del mar para los meses de: a) enero y b) julio. (Ahrens,
2009)
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4. HUMEDAD EN LA ATMOSFERA

El agua cumple un rol fundamental en el sistema climatico como regulador del transporte de
calor debido a su elevado calor especifico y su presencia en el sistema en los tres estados
(liquido, sélido y gaseoso).

El 71% del planeta esta cubierto de agua, del cual el 97% estd en los océanos (3,8 km de
profundidad media) en forma de agua salada. Solo el 3% del agua en el planeta es dulce, del
cual el 70% esta en superficies de hielo y glaciares. Rios y lagos almacenan solo el 0,3% de la
misma. En tanto, la atmosfera solo contiene el 0,04%.

4.1 Equilibrio de humedad

Los procesos involucrados en el ciclo del agua son: evaporacién, condensacién, transporte en
la atmosfera (vertical y horizontal), precipitacion y escurrimiento terrestre. El equilibrio de
agua para la atmosfera puede expresarse como:

AQ=E—P+D (4 1)

Donde AQ es el cambio en la cantidad de agua en una columna de aire, E es la evaporacién
en la misma, P la precipitacidon que ocurre desde ellay D la divergencia hacia afuera (positiva)
o convergencia desde afuera (negativa).

Por conservacidon de la materia, en el equilibrio AQ debe ser cero, ya que si hay mas
precipitacion que evaporacién, debe haber un suministro (D) de vapor de agua de alguna
fuente externa a la columna de aire, el cual, en la atmosfera, se da a través del transporte
horizontal de humedad.

Si se condensara todo el vapor de agua y precipitara de manera uniforme sobre todo el
planeta, el acumulado global seria de 25 mm?® en un afio. Sin embargo, las lluvias anuales en
muchas regiones son muy superiores a este valor (por ej., San Miguel de Tucuman alrededor
de 1000 mm), lo que indica que hay zonas donde la precipitacidon es mayor a la evaporaciony
el transporte de humedad juega un rol fundamental.

En la figura 4.1 se muestra la distribucion meridional de humedad. Hay un exceso de
evaporacion alrededor de los 30 grados de latitud en ambos hemisferios, esto se debe a la
presencia de las altas subtropicales las cuales estan asociadas a cielos claros, y por lo tanto
elevada evaporacion y poca precipitacion. En cambio, ocurre lo contrario en latitudes

> 1mm de lluvia equivale a 1 litro de agua por metro cuadrado.
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ecuatoriales y medias-polares. Esto indica que existe un flujo de humedad desde las altas
subtropicales hacia el ecuador y los polos, cumpliendo asi las mismas un rol fundamental en
la distribucion global de precipitacion.
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Figura 4. 1 A) Estimacion de la evaporacion menos precipitacion en funcion de la latitud; B)
transferencia meridional de humedad hacia el norte y sur. (Barry and Chorley, 2003)

4.2 Parametros de humedad

La humedad puede ser cuantificada a través de diferentes parametros. Uno de ellos es la
humedad absoluta (H,) :

_ masa de vapor (4.2)

¢ volumen de aire

Este parametro no es usado cominmente debido a su dependencia con el volumen de aire.
Cuando el aire asciende en la atmosfera se expande y por lo tanto H, disminuira a pesar de
que la masa de vapor no cambia, por lo que H, no es un buen indicador.

Existen parametros que no dependen del volumen y por ello son usados frecuentemente en
ciencias atmosféricas. Uno es la humedad especifica (H,):

masa de vapor

H, = 4 3
€ masa de aire *+3)
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El otro es la razén de mezcla (r) :

masa de vapor (4 4)
r= ,
masa de aire seco

Ambos (H, y ) permanecen constantes a menos que vapor de agua sea afiadido o removido
de la parcela de aire.

La presidon del aire es producto de la colisién con el exterior de todas las moléculas que lo
componen (Ley de Dalton) incluido el vapor de agua. El mismo solo representa del 0 al 4% de
la composicion del aire, por lo cual a 1 atmosfera (1013 mb) la presidn parcial de vapor es del
orden de unos cuantos mb. La medida de la presién de vapor (e) es un buen indicador, ya que
mientras mas moléculas de vapor presentes haya, mayor sera la cantidad de colisiones a una
dada temperatura.

4.3 Evaporacidon y condensacion

El suministro de humedad a la atmosfera se da a través del proceso de evaporacion sobre los
océanos, masas de agua continentales y transpiracion de seres vivos (como las plantas). Del
total de evaporacion global, el 87 es de océanos y 13% de continentes.

La evaporacién requiere suministro de calor (para separar las moléculas de agua), con lo cual
este proceso estd asociado a disminucién de la temperatura. El calor luego es liberado durante
el proceso de condensacion. Por esta razén, la humedad es un regulador de la variacién diurna
de temperaturas, ya que durante el dia absorbe calor y limita el ascenso térmico, mientras
gue en las noches al condensar libera calor limitando el enfriamiento.

La cantidad de evaporacion depende de los siguientes factores:

- Diferencia entre la presion de vapor del aire y la presiéon de vapor de la superficie
fuente de humedad

- La velocidad del viento, ya que remueve la humedad del ambiente circundante a las
superficies fuentes

- Suministro de energia calérica.

La evaporacion y condensacion ocurren simultaneamente, solo que cuando el aire esta “mas
seco” la tasa de evaporacion en superficies es mayor que la de condensacién. Las moléculas
de agua escapan de la superficie por energia térmica suministrada. Mientras mas moléculas
de vapor de agua haya en el aire, es mas probable que algunas vuelvan y condensen por
colision. Asi, la tasa de condensacién aumenta con el contenido de humedad del aire, y la de
evaporacion disminuye. En un punto se alcanza el equilibrio, momento en que se dice que el
aire estd saturado (no puede aumentar mds su contenido de vapor).

A medida que el aire adquiere vez mas humedad, su presion de vapor aumenta hasta el limite
denominado presién de vapor de saturacion, el cual aumenta con la temperatura (fig.4.2).
Mientras mas calido el aire, mayor vapor de agua puede contener debido a que las moléculas
tienen mayor energia térmica y escapan mas facilmente de las superficies de agua, ademas es
mas dificil que se unan y condensen, requiriendo mas vapor de agua en el aire para alcanzar
el equilibrio evaporacién-condensacion.
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4.3.1 Ecuacion de Clausius-Clapeyron

La dependencia de e;con la temperatura viene dada por la ecuacion de Clausius-Clapeyron:

Donde:

L, es el calor latente de vaporizacidn del agua 2,453 x 10°J kg™*
Ry es la constante del gas de vapor de agua (461 J kg™ K™).

es es la presion de saturacion del vapor de agua en hPa

To es una temperatura de referencia (273 K)

(4.5)

eso es la presion de saturacion del vapor de agua a la temperatura de referencia T, (6,11 hPa)

Por lo tanto, seguin 4.5, ante un aumento de la temperatura terrestre debido al calentamiento
global, el aire tendrd una presién de vapor de saturacién mayor y por lo tanto habrd mas
evaporacion y contenido de vapor de agua en el aire. Segun la organizacién meteoroldgica
mundial (OMM), en 2016 la temperatura media terrestre aumento 0,88°C respecto al
promedio del periodo de referencia 1961-1990 (14°C). Para estos valores mencionados, e
aumenté de 15,81 hpa a 16,73 hpa, es decir, el aire puede contener actualmente un 5,8% mas
de vapor de agua a nivel global respecto al periodo de referencia. Este aumento de e, es un
indicador de posible aumento de precipitaciones a nivel global en un escenario de

calentamiento.
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Figura 4. 2 Variacion de la presion de vapor de saturacion como funcion de la temperatura

del aire. (Ahrens, 2009)
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Sin embargo, no se puede extrapolar este resultado a la escala regional, ya que la ecuacion de
Clausius-Clapeyron no tiene en cuenta los cambios de circulacidon que ocurren dentro del
sistema climatico, los cuales afectan la forma en que se distribuye la mayor cantidad de vapor
disponible, y por consiguiente habria zonas donde la precipitacion aumenta mas que el valor
esperado segun 4.5, y zonas donde la misma disminuye.

4.4 Humedad relativa

La humedad relativa es un pardmetro que indica el contenido de vapor de agua en el aire
respecto a la cantidad necesaria para saturarse a una dada presién y temperatura. Como las
presiones de vapor e y es son indicadores de masa de vapor, se define la humedad relativa
como:

e
HR =—100% (4. 6)

€s

Por lo tanto, por si solo no es indicador de la masa de vapor de agua presente, sino de cuan
cerca el aire esta de su saturacién. HR del 50% a 20°C indica menos vapor de agua que la
misma HR a 30°C, ya que ey, aumenta con la temperatura.

Segun 4.6 existen dos formas de cambiar la HR del aire: modificando la temperatura o el
contenido de vapor de agua. En general, en muchos lugares del planeta el contenido diario de
vapor en el aire no cambia, pero por las noches HR aumenta respecto al valor diurno debido
a la disminucién de la temperatura (y de e).

Dada una parcela de aire, con un contenido fijo de vapor de agua, se define el punto de rocio
como la temperatura a la cual debe enfriarse el aire (a presion constante) para que es se iguale
a e. A la temperatura del punto de rocio, el aire esta saturado (HR=100%), las tasas de
condensaciéon y evaporacién se igualan, cualquier pérdida de calor aumentara la
condensacioén, y la liberacidon de calor latente compensard dicha pérdida, de esta forma la
temperatura no puede seguir disminuyendo. Por lo tanto, la temperatura del aire siempre
serd igual o mayor a la de su punto de rocio.

4.5 Formacion de nubes

4.5.1 Nucleos de condensacion

El vapor de agua para condensar requiere de una superficie en la cual hacerlo. En el aire
existen particulas que permiten este proceso, las cuales tienen tamafios microscépicos. En un
centimetro cubico de aire hay entre 1000 y 150,000 particulas presentes, cuyos tamafios van
de menos de 0,2 um a 10 um. Las mismas consisten en polvo superficial, material volcanico,
humo de fabricas, sal de océanos, sulfatos, entre otras.

Estas particulas se denominan nucleos de condensacion, y sin ellas la condensacién de vapor
ocurriria a humedades mucho mayores al 100% y temperaturas de -40°C, siendo asi de vital
importancia para el patron de nubosidad y precipitaciones. De hecho, su presencia permite la
formacion de gotas de agua incluso por debajo del 100% de HR en el aire.
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4.5.2 Desarrollo de la nubosidad

La formacion de nubosidad esta dada por el ascenso de aire desde un dado nivel (superficial
o altura) y la consecuente disminucion de su temperatura. Este descenso de temperatura se
debe a que el aire se expande (mayor altura, menor presion) lo que implica que la parcela
realiza trabajo sobre su entorno (pierde energia). Todo el trabajo realizado por la misma se
traduce en perdida de calor si no hay intercambio de materia ni calor con el medio que la
rodea. En dicho caso, se dice que el proceso es adiabatico, lo que en general es una buena
aproximacion debido a la elevada velocidad de ascenso de las parcelas de aire (tiene poco
tiempo para mezclarse con su entorno).

Cuando la temperatura disminuye hasta el punto de rocio comienza la condensacion del vapor
de aguay la formacion de nubosidad.

El ascenso de las parcelas de aire puede deberse a efectos convectivos (por radiacién solar) o
forzados por barreras (frentes meteorolégicos o montafias). En cualquier caso, el perfil vertical
de temperaturas debe ser el favorable para que el ascenso de la parcela se mantenga y se
forme la nubosidad. Se requiere que la tasa con que desciende la temperatura de la parcela
(o su densidad) con la altura sea menor que la de la atmosfera circundante, de manera tal que
la fuerza de empuje se dirija siempre hacia arriba.

Segun el primer principio de la termodinamica, para el aire seco considerado como un gas
ideal:

dq =c¢,dT —vdp (4 6)

Donde: dqg es el calor liberado o recibido por el sistema, ¢, el calor especifico a presion
constante, dT el diferencial de temperatura, v el volumen y dp diferencial de presién (todo
por unidad de masa).

Combinando 4.7 con la ecuacién hidrostatica 1.1, se obtiene:

dq = c,dT + gdz (4 7)

Como el proceso es adiabdtico, dg = 0

¢, dT +gdz=0 (4 8)
dz) aire Cp
seco

La tasa descenso de temperaturas de una parcela de aire seco que asciende adiabaticamente,
seguin 4.10, es de —1°/100 m hasta que se llega a la saturacion, a partir de alli la condensacion
libera calor atenuando el enfriamiento.
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Para el aire saturado, en la deduccion anterior se debe tener en cuenta también la ecuacidn
4.5 considerando que en el aire saturado vale e = e5 y es una funcién de la temperatura. Se
obtiene:

[ e h, |
(d_T) = (d_T) e R (4.10)
dz salflui;celdo - dz ?g;% 1+ €s Rd ( hv )2| '
l p ¢ \R,T J

Donde: h,, es la entalpia de vaporizacién (calor latente a presidn constante), p es la presion
del aire, R; constante de gas ideal del aire seco y T la temperatura ambiente.

De 4.11 la tasa de enfriamiento del aire saturado va de —0,4°C/100m en la troposfera baja a
—0,6°/100 m para la troposfera media. La diferencia se debe principalmente al cambio de T
atmosférica con la altura.

Una forma aproximada de estimar la altura H (desde la superficie) a la cual comienza a
saturarse adiabaticamente el aire (formarse nubosidad), es considerar que el punto de rocio
Td disminuye 2°C/1000 m (considerando la dependencia de es con T). Si la temperatura inicial
de la parcela es T entonces:

H(m) =125 (T = T,) (4.12)

Donde H, conocido como altura de la base de la nube, esta expresado en metros (m) y T debe
estar en °C. Solo es valida si el gradiente térmico vertical de la atmosfera permite el ascenso
de la parcela.

4.5.3 Inestabilidad atmosférica

Se habla de atmosfera estable cuando el gradiente vertical de temperatura es menor que la
tasa de descenso térmico de una parcela en ascenso (seca o saturada segun corresponda), lo
gue implica que la parcela tendra temperaturas menores a su entorno (sera mas densa que
él) y por ello volvera a descender a su posicién inicial (fig.4.3).

En cambio, la atmosfera es inestable si el gradiente vertical térmico atmosférico es mayor a la
tasa de enfriamiento adiabatico, de manera que el entorno siempre estard mas frio (y mas
denso) que la parcela que asciende. Por lo tanto, este ascenso se mantendrd en el tiempo
debido a la fuerza de empuje dirigida hacia arriba. Este tipo de atmosfera es el que favorece
la nubosidad (y precipitacién en algunos casos) si hay algin mecanismo disparador para que
comience el ascenso (por ejemplo, calentamiento radiativo).

Finalmente es condicionalmente inestable, si para el gradiente adiabdtico seco es estable,
pero para el saturado es inestable. Por lo tanto, solo habra ascenso y formacidn de nubes si el
aire esta inicialmente saturado, lo que puede ocurrir si por algin mecanismo el aire es forzado
a ascender hasta una altura en que se satura, y una vez alli puede seguir ascendiendo sin
ningun forzante mas que la diferencia de densidad con su entorno. Un ejemplo es lo que
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ocurre cuando el aire en su avance horizontal encuentra en su paso una montafia, viéndose
forzado a ascender por su ladera.
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Temperature —— Temperature — Temperature —=
(a) Cumulus humilis (b) Cumulus congestus (c) Cumulonimbus

Figura 4. 3 Tipos de atmosfera segun su estabilidad: a) estable, b) condicionalmente inestable,
y ¢) condicionalmente inestable. Las lineas punteadas indican la tasa de enfriamiento
adiabdtico seco y saturado, mientras las lineas continuas indican el perfil vertical de

temperaturas. La relacion entre las pendientes indica si el aire podrd seguir ascendiendo o no
una vez iniciado el movimiento. (Ahrens, 2009)
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5. CIRCULACION ATMOSFERICA Y PRECIPITACION REGIONAL

5.1 La circulacién en Sudamérica y la precipitacion en el NOA

La regién del Noroeste Argentino (NOA) posee, en relativamente poca distancia horizontal
(~10% km), grandes variaciones de altura sobre el nivel del mar lo que provoca una gran
variedad de climas. Su porcion oeste forma parte de una de las zonas mas aridas del mundo,
mientras que el resto de la regidn (centro-este de las provincias de Salta, Jujuy, Catamarca, La
Rioja y la mayor parte de la Tucuman), estd dominada por un clima humedo subtropical,
particularmente en verano. En este capitulo se analiza el patrén de circulacion que influye en
la precipitacion en la regidn humeda del NOA (lat. 21-30°S).

La presencia del continente sudamericano, y en especial de la cordillera de los Andes, provoca
que la franja de altas presiones subtropicales de latitudes medias sea dividida en dos
anticiclones semipermanentes: el del Atlantico Sur y del Pacifico Sur. Estos dominan la
circulacién atmosférica y ocednica de Sudamérica.

Su posicién varia a lo largo del afio, debido a los cambios estacionales en la intensidad de la
radiacion solar. Los centros de los anticiclones se encuentran aproximadamente 5° de latitud
mas cerca del Ecuador en invierno que en verano, y suelen alejarse del continente (fig.5.1).
Por ejemplo, el anticiclén del Pacifico Sur, que tiene posicidn media anual de 33°S frente a
Chile, durante el verano se mueve hacia el sur ubicdndose en 35.8°S, y se debilita por ser
mayores las temperaturas en superficie, mientras que en invierno se traslada mas hacia el
norte, a 30°S, y se fortalece respecto al verano.

Estas variaciones, implican cambios en el flujo de capas bajas desde las zonas polares a las
zonas tropicales, siendo maximo en los meses invernales debido al fuerte gradiente
meridional de temperaturas. A su vez, la zona de convergencia intertropical (ITCZ) se
encuentra mas hacia el norte en invierno del hemisferio sur (HS), por lo que la zona de
influencia polar se expande hacia latitudes mas bajas.

Situada al este de la cordillera de Los Andes, alrededor de 30°S, se encuentra la Baja del Chaco
(BC). Su formacién se debe a dos factores: la adveccion horizontal (norte-sur) de aire calido
provocada indirectamente por la presencia de la cordillera, que impide la circulacién zonal
(este-oeste) en capas bajas, y al intenso calentamiento de la zona continental respecto a los
océanos, especialmente en primavera y verano. Por lo tanto, la BC reconoce un origen térmico
y orografico
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La region del Amazonas y del atlantico tropical (verano HS) proveen gran cantidad de vapor
de agua a la atmosfera (aire tropical). La circulacién en el NOA estd dada por la interaccion
entre los anticiclones y la BC, a través del gradiente de presidn. La profundizacién de la BC es
lo que favorece el flujo de aire cdlido y hiumedo desde la zona tropical hacia el NOA (fig.5.2),
el cual es un factor fundamental para la ocurrencia de precipitaciones (fig.5.3).

100°W 80° 0°
o

: 100°W > 3 % 4
| | L . ! \ i o0 1 b

Figura 5. 1 Presion media a nivel del mar para el periodo: a) diciembre-febrero; b) junio-agosto
(Karoly and Dayton, 1998)
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Figura 5. 2 Promedios de radiacion de onda larga saliente al espacio exterior (sombreado),
lineas de corriente en la alta troposfera (200 hPa) y vientos en la baja troposfera (850 hPa)
para el periodo 1979-1995. Se muestra el flujo desde el norte hacia el NOA con mayor
intensidad en enero (verano). Los minimos valores de radiacion de onda larga saliente son un
indicador de actividad convectiva intensa, se observa su acercamiento hacia el NOA en verano.
Los dias 12 julio y 18 de enero son los picos de minima y mdxima actividad anual del monzdn,
respectivamente.

(The COMET program)

https://www.meted.ucar.edu/tropical/textbook 2nd _edition es/navmenu.php?tab=4&page
=5.4.3

Si bien esta baja térmica aparece a lo largo de todo el afio, su contribucién al proceso de
proceso de precipitacion es mucho mayor en el periodo setiembre-abril, debido a que la
mayor disponibilidad de radiaciéon permite su rapida profundizacién en periodos de 3 dias
aproximadamente y a la mayor evaporacion en la zona tropical.

El flujo de humedad es a través de capas bajas (a un maximo de 15 m/s en 850 hPa) y se
produce desde el anticiclon atlantico hacia el interior del continente, desviandose hacia el Sur
por la presencia de la cordillera. Este sistema de circulacién se denomina monzdn
sudamericano, que, a diferencia del monzén de La India, no posee una inversion de circulaciéon
en los meses invernales, solo se observa un debilitamiento de la misma (fig.5.2).
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Figura 5. 3 Precipitacion total acumulada para el periodo de mdxima actividad monzdnica
(dic-feb), en promedio para el periodo 1979-1995. Los mdximos de lluvia aparecen en la zona
del Amazonas, y en el caso de Argentina, dichos mdximos estdn en el NOA y norte del NEA,
alcanzando valores de 600 mm.

(The COMET program)

https://www.meted.ucar.edu/tropical/textbook 2nd _edition es/navmenu.php?tab=4&page
=5.4.3

El intenso gradiente de temperaturas entre las zonas polares y ecuatoriales, y la orientacion
de los anticiclones mencionados, permiten el paso de frentes frios con cierta periodicidad, los
cuales, en su interaccion convectiva con las masas de aire calido y humedo provenientes del
norte, son los sistemas responsables de la mayor parte de la precipitacidén en la regién entre
15°Sy 40°S.

Mas de la mitad de la precipitacion en el NOA estd asociada al pasaje de frentes frios, ya sea
a través de la actividad frontal en si, o de la actividad pre-frontal. En cuanto a los volimenes
de precipitaciéon en cada caso, las precipitaciones diarias mayores a 50 mm se asocian a la
actividad pre-frontal, a través de las denominadas lineas de inestabilidad, que consisten en
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lineas paralelas al frente frio que se desplazan por delante de él e interactian con las masas
de aire célidas y himedas®.

La precipitacion asociada a actividad de frentes frios es maxima en los meses de verano (fig.
5.4), mientras que, en los meses invernales, si bien es mas frecuente su paso, la disponibilidad
de vapor es mucho menor debido al desplazamiento del maximo de radiacion hacia el
hemisferio norte con el consecuente debilitamiento del flujo del norte y la disminucién del
vapor disponible.

.

L O S o A B

inling JENMAMJJASOND JEMAMJJASOND
JFMAMJJASOND JFMAMJ J ; ]
a)BAND 40-35°S b)BAND 35-25°S a) BAND 40-35°S b)BAND 35-25°S

Figura 5. 4 a) Distribucion media mensual de frecuencia de pasajes frontales para las bandas
latitudinales 40-35°S y 35-25°S; b) frecuencia de actividad convectiva asociada a pasajes
frontales en las bandas mencionadas. (Karoly and Dayton, 1998)

En conclusién, el mecanismo disparador principal de las precipitaciones extremas en la region
humeda del NOA es el pasaje de frentes frios posteriores a la profundizacién de la BC, factores
gue se dan simultdneamente en los meses de verano. El pasaje de frentes frios y el flujo de
vapor de agua estdn regulados por la posicion y la intensidad relativa de los anticiclones
subtropicales, con lo cual el cambio en ellos es uno de los factores determinantes en las
variaciones temporales de los eventos de precipitacion extrema’.

5.2 Distribucion espacial de la precipitacion en Tucuman y el NOA

La precipitacién es una de las variables meteorolégicas con mayor variabilidad en su
distribucidn espacio-temporal, debido a que son muchos los factores que estan involucrados
en su génesis. Entre dichos factores, el mas importante, ademas de la circulacién de gran
escala, es la distribucidn de relieve.

La interaccion entre la circulacion de vientos y el relieve, es el principal factor regulador de la
distribucién de precipitaciones. El relieve provoca el ascenso forzado y la desviacién de las
masas de aire que se desplazan sobre los continentes. Esto produce en muchos casos
condensacién de vapor y precipitacion (cap. 4).

Por lo tanto, la precipitacion se favorece con la presencia de montarias, hasta que el vapor de
las masas de aire ascendentes disminuye lo suficiente para que la precipitacién deje de
formarse. De esta manera, en general, la ladera que orientada en la direccién del flujo de aire

6 La linea de inestabilidad no genera grandes cambios en la masa de aire presente, sino que el posterior paso
del frente frio es el que produce en general el descenso de temperatura y de humedad.

7 El otro factor determinante son los cambios cantidad de vapor de agua disponible en el aire tropical que
proviene del norte, el cual aumenta con la temperatura de los trépicos. En el contexto de calentamiento global
antropogénico, es de esperar mayor vapor de agua disponible en la atmosfera.
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himedo suele ser nubosa y con precipitaciones importantes, mientras la ladera opuesta suele
ser mas arida debido a que el vapor de agua condensa y precipita en la ladera anterior. Asi,
los cordones montafiosos actlan como barreras que separan masas de aire de diferentes
caracteristicas, y, por lo tanto, marcan limites de separacién entre climas diversos.
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Figura 5. 5 Mapa fisico de la provincia de Tucumdn y alrededores.
(Ministerio de Educacion de la Nacion) http://mapoteca.educ.ar/.files/index.html.1.8.html|

Al Este de la region de la cordillera de los Andes se suceden una serie de valles, bolsones y
sierras que configuran una region heterogénea, especialmente en lo referido a la distribucion
de los parametros climaticos. Los valles y bolsones de la parte Sur de la regién del NOA son
determinados por las sierras Pampeanas. Estas sierras alcanzan notable altura a partir de la
llanura del este, con un rango de alturas del orden de los 400 m a 5.000 m en algunas cumbres
(Nevados del Aconquija). Mientras que en la parte norte del NOA (norte de Tucuman, Saltay
Jujuy) la distribucién de relieve consiste de sierras mds bajas con alturas de 1500-2000 m,
denominadas sierras Subandinas. Esta distribucidn de relieve es un factor determinante de
paisajes selvaticos en las laderas orientadas al Este, que reciben el flujo himedo del Noreste,
y extremadamente aridos sobre la ladera opuesta.

Mas hacia el este, en zona de llanura, se extiende la gran region del Chaco Sudamericano. Su
limite oeste esta dado por las sierras Subandinas y Pampeanas, que se anteponen a la alta
cordillera andina. La figura 5.5 es el mapa fisico de Tucuman y sus alrededores, alli se observan

las caracteristicas mencionadas.
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La distribucion de relieves regula la distribucidon de precipitaciones, como se observa en la
figura 5.6 del monto anual de lluvias en el NOA. Las precipitaciones en el este de la region
varian entre 300-600 mm. El cambio de un relieve de llanura a un relieve de sierras provoca
un aumento de las precipitaciones en la direccién este-oeste, con sus maximos en la franja
central de las provincias de Tucuman, Salta y Jujuy, con valores de hasta 2000 mm anuales.
Finalmente, la zona oeste del NOA, es una zona drida, con precipitaciones del orden de 300
mm por afio.

La irregular distribucién geografica que se observa en las lluvias, se debe al su efecto
modulador del relieve sobre la circulacion de vientos. En la figura 5.7 se observa la
distribucién media de vientos en el NOA para el mes de enero. El flujo en el este de la misma,
es del noreste sin sufrir grandes perturbaciones, debido a que es una zona de llanura. Hacia
el oeste, el flujo de aire del norte suele ser desviado a lo largo de la direccién en que estan
dispuestas las sierras Pampeanas y Subandinas. Finalmente, la zona cordillerana del oeste,
tiene un flujo de vientos desde el océano pacifico. Estos vientos suelen ser de baja humedad,
debido a que las grandes precipitaciones que se dan en el lado chileno de la cordillera.
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Figura 5. 6 Distribucion espacial de la lluvia total anual en el NOA. Los datos son promedios
del periodo 1934-1990. (INTA) http://www.ora.gob.ar/eval atlas noa tucuman clima.php
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24°

Figura 5. 7 Flujo promedio de vientos y temperaturas medias de enero en el NOA. (Minetti,
2009)
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Figura 5. 8 Distribucion espacial de la lluvia total anual en Tucumdn. Las lineas se denominan
isohietas, las cuales unen puntps de igual lluvia anual. Los datos son promedios del periodo
1934-1990. (INTA) http://www.ora.qgob.ar/eval _atlas noa tucuman clima.php

En el caso de Tucuman, el maximo de precipitaciones se da en la zona sudoeste de la
provincia, al pie de las sierras del Aconquija, con valores anuales de ~2000 mm. Esto se debe
a que dichas sierras son las mas altas de Tucuman, lo que implica que el forzante orografico
de la precipitacion es mads intenso. Hacia el este la lluvia disminuye marcadamente hasta ~500
mm en el limite con la provincia de Santiago del Estero. Hacia el noroeste de Tucuman, las
lluvias disminuyen hasta ~300 mm en la zona de las cumbres, debido a que la humedad que
proviene del noreste precipita en su mayor parte en las sierras de la franja central y sur.
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Lo anterior, puede resumirse en el corte a lo largo del paralelo que corresponde a Monteros
(Tucuman) de la figura 5.9. En la misma, se puede apreciar la altitud del relieve, su formay la
distribucién de las precipitaciones, asi como los distintos biomas que, en gran medida, son
determinados por los montos de precipitacién.

semiarido

— _ l . l :
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Co. Tres Cruces SA de SA del Monteros Pozo
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Figura 5. 9 Relieve a lo largo del paralelo 27°S, que pasa por Monteros (Tucumdn), y la
distribucion de lluvia anual correspondiente. (Bianchi et. al, 2005)

En sintesis, la precipitacion en Tucuman esta regulada fundamentalmente por la interaccién
entre el flujo himedo del noreste y la distribucion de sierras. Esto explica el hecho que las
precipitaciones en la franja centro-oeste de la provincia sean mucho mayores que en la zona
de la llanura chaqueia.

Por lo tanto, para el estudio de las variaciones a largo plazo de la precipitacién en Tucuman,
las variaciones en el flujo de vientos, y su interaccidn con el relieve, deberian ser tenidos en
cuenta, ya que son los mecanismos fisicos dominantes en la distribucién de las lluvias en el
NOA.
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6. DATOS DE PRECIPITACION
Se analizaron datos de precipitacion total diaria obtenidas de dos fuentes:

- Estaciéon Experimental Agroindustrial Obispo Colombres (EEAOC), ubicada en El
Colmenar, al norte del Gran San Miguel de Tucumdn. Posee una estacion
meteoroldgica con registros meteorolégicos continuos desde 1910 a la actualidad. La
medicidn de la precipitacion se realiza con pluviémetro. La frecuencia de mediacion es
diaria entre la hora 0y la hora 24 (hora de Argentina). El dato de la precipitacion se
mide en milimetros (mm).

- CPC Global Unified Gauge-Based Analysis of Daily Precipitation, constituido por un
conjunto global reticulado de datos de lluvia diaria, desde 1979 a la actualidad. Este
conjunto es proporcionado por el Climate Prediction Center. Para el caso de Tucuman
usa datos de la estaciéon meteoroldgica del Servicio Meteoroldgico Nacional (SMN),
ubicada en el Aeropuerto de la provincia, y luego los extrapola con consideraciones de
relieve.

6.1 Datos reticulados de precipitacion

Un reticulado es el resultado de dividir el espacio en volimenes de igual tamaiio,
denominados celdas, dentro de los cuales el valor de la variable que se quiere representar, se
supone constante. Mientras mas pequefio sea el volumen de la celda, se dice que la resolucién
es mayor, y sera mejor la representacion espacial de la variable. Los datos de entrada para el
grillado son mediciones en determinados puntos del planeta, que provienen de diferentes
instrumentos de medicion, y que luego de un control de calidad, se introducen en las celdas
correspondientes al lugar donde fueron medidos. A partir de técnicas de interpolacion, se
pueden aproximar los valores de la variable de interés para celdas en las cuales no se dispone
de mediciones. Dichas técnicas incluyen modelos fisicos, que simulan el cambio en el campo
representado debido a cambios en otras variables espaciales que la afectan.

Existen diferentes conjuntos reticulados de precipitacién con cobertura global, los cuales
utilizan mediciones directas de pluviémetros o indirectas como datos de satélite, radar, etc.,
y también prondsticos de precipitacion obtenidos a partir de modelos numéricos. Hay
diferencias entre los conjuntos de datos, debido a deficiencias en las fuentes de observacion
y a la generacién individual de los productos.

Varios conjuntos de datos, con diferente cobertura espacio-temporal, han sido desarrollados
en base a mediciones de pluviometros en estaciones meteoroldgicas. El principal
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inconveniente de estos medidores es su distribucidn irregular a lo largo del planeta, en
especial en areas poco pobladas. Esta deficiencia es notable al ser la precipitacion un
fenédmeno de gran variabilidad espacial. Este tipo de bases de datos a menudo también
incorporan datos derivados de radares meteoroldgicos que miden la distribucién vertical y
tamafio de las gotas. Sin embargo, la cobertura de radares a nivel global solo es extensa en
paises desarrollados. Debido a esta distribucidon irregular, la interpolacion de los datos,
incluyendo efectos orograficos, con el objetivo de obtener un conjunto grillado con cobertura
global, de gran utilidad para estudios de cambio climatico a nivel regional en sectores con poca
disponibilidad de mediciones. Estos conjuntos de datos se denominan andlisis basados en
datos medidos de precipitacion.

Las observaciones satelitales en infrarrojo (IR) y visible (VIS), proveen informacién
espacialmente homogénea y temporalmente completa para grandes areas del planeta. La
medicion de intensidad de radiacién, en ese rango de longitudes de onda, se asocia a la
temperatura (IR) y al brillo (VIS), que son indicadores de actividad convectiva. El supuesto de
esta técnica de estimacion es que menor temperatura y mayor brillo del tope nuboso, se
asocia en la mayoria de los casos a gran desarrollo vertical de las nubes y precipitacién intensa.
Por lo tanto, mediante modelado, la medicion de radiacién representa una medicién indirecta
de la precipitacidon en superficie, constituyendo asi un tipo de base de datos denominado
precipitacion derivada de satélite. Puede ocurrir sobreestimacién en el monto y distribucién
de la lluvia, ya que no todas las nubes estdn asociadas a precipitacién en superficie, aun
cuando la temperatura del tope nuboso es baja, lo que constituye la principal fuente de error
en estos conjuntos de datos.

Otro tipo de conjunto grillado de datos es el reandlisis. Fusiona observaciones irregulares y
modelos fisicos que predicen la evolucién espacial y temporal de la precipitaciéon debida a
cambios en condiciones mecanicas y termodinamicas de la atmosfera. La principal desventaja
es que las resoluciones actuales (~2°x2°) impiden resolver ciertas interacciones de menor
escala que influyen en la precipitacidn, tales como cambios bruscos en la orografia, o algunos
procesos que aun no son comprendidos en su totalidad, como por ejemplo la microfisica de
las nubes.

6.1.1 CPC Global Unified Gauge-Based Analysis of Daily Precipitation

(Andlisis de precipitacion diaria global unificada basado en pluviometros)

Este conjunto de datos es parte del paquete de productos del Proyecto de Precipitacidon
Unificada de CPC, que se lleva a cabo en el Centro de Prediccidn Climatica (CPC) de la NOAA.
El objetivo principal del proyecto es crear un conjunto de productos de precipitacion
unificados, con una cantidad constante y calidad mejorada de todas las fuentes de
informacidn disponibles en el CPC.

Se recopilan datos de mas de 30.000 estaciones meteoroldgicas a lo largo del mundo. El
control de calidad se realiza a través de comparaciones con registros histdricos e informacion
independiente de mediciones en estaciones cercanas, observaciones de radar/satélite, asi
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como prondsticos de modelos numéricos. Los informes de estaciones de calidad controlada
se interpolan para crear campos analizados de precipitacion diaria con consideracion de los
efectos orograficos (Xie et al., 2007).

Caracteristicas
Temporales:

e Datos diarios desde 01/01/1979 hasta el presente

e Promedios diario y mensual para el periodo 1981-2010.
Espaciales:

e Resolucién de 0.5° de latitud y 0.5° de longitud, lo que da un total de 720x360 puntos
de red en el reticulado.

e Cobertura: 89.75°N-89.75°S y 0.25°E-359.75°E.
Limitaciones:

e La calidad es pobre en Africa tropical y la Antartida.

e Lla calidad varia con la densidad de red de instrumentos.

e La definicion del tiempo de finalizacién de la acumulaciéon diaria difiere de un pais a
otro. Puede haber discontinuidad en los campos analizados a través de las fronteras
nacionales. En argentina se cuenta el dia meteoroldgico desde las 9 am de un dia hasta
las 9 am del siguiente (en hora local).

Comparacion con otras bases de datos

Sun et al. analizan el desempefio de esta base de datos en comparacion a reanalisis y a datos
derivados de satélite, concluyendo que:

e Los productos derivados de satélite sobreestiman la precipitacion sobre el norte de
Argentina y sur de Brasil, especialmente la extrema, debido a que son fuertemente
afectados por sistemas convectivos.

e Los productos de reanadlisis generalmente sobreestiman el monto de la precipitacién
en zonas de montafa de Sudamérica comparado con los datos de CPC.

Tucuman es una regidn al norte de Argentina, caracterizada por grandes contrastes de relieve,
con llanura hacia el este, zona de montafia al oeste y la franja central como una zona de
transiciéon, por lo que no es recomendable utilizar reanalisis ni datos de precipitacion de
satélite. En su lugar, los datos reticulados de CPC podrian dar mejores resultados a la hora de
hallar la correlacién con la base de datos medidos en EEAOC, indicando una buena
representacion del patron y tendencia en la precipitacion, tanto anual como extrema.
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Los resultados obtenidos serdn mds confiables en la medida que las tendencias de ambas
bases de datos sean similares. Esto, a su vez, implicaria poder utilizar CPC para caracterizar la
precipitacion en otras zonas de Tucuman para las cuales no se dispone de mediciones.

La base de datos utilizada, incorpora como entrada en la celda correspondiente a la EEAOC
las mediciones efectuadas en la estacion meteoroldgica del SMN, ubicada en el Aeropuerto
de Tucumdn (~12 Km de distancia). Como los datos deben ser representativos de la celda
completa se modifican considerando el efecto del relieve promedio, de manera tal que los
valores asignados difieren de los datos medidos.

Formato y extraccion de los datos

Un formato de uso muy extendido en disciplinas como la Climatologia, la Meteorologia y la
Oceanografia es el de las bases de datos netCDF. Permiten obtener una estructura
multidimensional en forma de matriz (array) e intercambiar los datos de forma independiente
al sistema operativo empleado. Existen multiples programas para el tratamiento o la
visualizacién de netCDFs (por ejemplo, Matlab, ArcGIS o Python). Su extensién es
habitualmente “nc”.

El formato netCDF se utiliza para el intercambio de datos cientificos que datos de
observaciones o modelos. Almacena datos espacio-temporales multivariables, como por
ejemplo campos de presidn y temperatura en 3D.

Existen diversas herramientas que permiten transformar los datos netCDF a un formato ASCII
(como por ejemplo una planilla de Excel). El software utilizado en este trabajo es “NetCDF
Extractor”, el cual permite obtener los datos temporales de una celda especificada por la
latitud y longitud de interés. El archivo de salida es una planilla de Excel con los valores de Ia
variable en funcién del tiempo para una ubicacién especifica.

En esta Tesis se obtuvieron y utilizaron datos de precipitacion diaria total en el periodo
01/01/1979 - 31/12/2016 para la celda centrada en el punto de latitud 26.75°S y longitud
294.75°E, dentro de la cual esta ubicada la EEAOC.
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Figura 6. 1 Mapa de relieve de Tucumdn sobre el cual se marcaron las celdas que constituyen
el grillado de CPC. (Adaptado de Google Maps).

6.2 Presentacion de datos y analisis de tendencias

Los datos de precipitacién diaria cedidos por la EEAOC abarcan desde 1910 hasta diciembre
del 2016, por lo que se toman datos de CPC hasta el 2016 para poder comparar ambas series
de datos.

Se determind la precipitacion maxima diaria de cada afo (precipitacién maxima anual), para
ambas series. Todo el trabajo de analisis de datos se realizé con el programa Excel 2016. Se
analizaron los datos usando tendencias lineales (método de minimos cuadrados).
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Figura 6. 2 Tendencia lineal de la precipitacion mdxima anual medida en la EEAOC para
1910-2016.

La tendencia lineal de la precipitacion maxima anual para 1910-2016 en la EEAOC (fig. 6.2) es
positiva. El aumento es de 0,13 mm/afio, lo que representa un 16% de aumento en la cantidad
de precipitacion diaria en todo el periodo. Sin embargo, se observan importantes variaciones
interanuales, y la tendencia lineal positiva no es sostenida a lo largo del periodo analizado.

En el caso de la serie de precipitacidon de CPC (fig. 6.4), se obtuvieron datos para la ubicacion
correspondiente a la EEAOC. Al ser un reticulado, los datos de la celda que corresponde a la
EEAOC, son promedios de lluvia diaria esperados en una regién de tamafo 2,5°x2,5° (latitud x
longitud). Por esto, y al ser la precipitacién una de las variables meteorolégicas con mayor
variabilidad espacial, puede ocurrir que los datos de CPC difieran en cierto grado a los medidos
en EEAOC. En el periodo 1979-2016 se observa una tendencia lineal positiva de casi +0,40
mm/afio. Si se toma el mismo periodo para los datos de la EEAOC, se observa un
comportamiento opuesto (fig 6.3). La precipitacion maxima anual medida en la EEAOC
muestra una disminucién de -0,83 mm/afio desde 1979.

La serie de CPC usa datos de la estacidn del Servicio Meteorolégico, la cual forma esta 13 km
hacia el este de |la ciudad de S.M. de Tucuman, en la zona de llanura. En cambio, la EEAOC est4
4 km al norte de la ciudad, cercana a la zona serrana de la provincia. El gran contraste en el
relieve de Tucuman, es un factor que afecta la distribucion espacial de las lluvias, y podria
explicar las discrepancias observadas entre las series de datos.
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Al tomar datos de CPC para la celda que abarca la parte norte de la provincia de Tucuman (ver
mapa), se observa una tendencia lineal negativa de la lluvia maxima anual de -0,37 mm/afo
(fig. 6.5). Se concluye, entonces, que la EEAOC esta en una region de la provincia de Tucuman
en la cual la lluvia disminuyé en las Gltimas décadas. Esta regién es la parte norte de la
provincia, a diferencia de la zona centro-sur, correspondiente a la llanura, donde la
precipitacion maxima anual registré un aumento, segun los datos del CPC. De esta manera,
los datos reticulados globales de precipitacion son un elemento de gran utilidad para
determinar tendencias climaticas a nivel regional, complementando las mediciones de las
estaciones meteoroldgicas.
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Figura 6. 3 [dem a figura 6.2, para el periodo 1979-2016.

2015

63



140

y =0,0414x-0,4564

100 A

80 A

60 A

Precipitacion (mm)

40 A

20 A

0 T T T T T T T
1975 1980 1985 1990 1995 2000 2005 2010 2015
Afios

Figura 6. 4 Tendencia lineal de la precipitacion mdxima anual segun datos de CPC para la
ubicacion correspondiente a la EEAOC.
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Figura 6. 5 [dem a figura 6.4, para el norte de la provincia de Tucumdn.
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Figura 6. 6 Precipitacion mdxima anual: medida en la EEAOC (azul) y datos de CPC para el
norte de Tucumdn (naranja) para 1979-2016.

Si bien, las tendencias a largo plazo en ambas series de precipitacién indican una disminucién
de la precipitacién maxima anual desde 1979, la correlacion lineal entre ellas es de solo 0,1
(fig. 6.6). Esto se debe a que lluvia en escalas diarias suele tener una distribucién espacial muy
irregular, en especial en regiones con cambios bruscos de relieve, como es el caso de
Tucuman.

Se obtuvieron datos de precipitacion total anual, con el objetivo de detectar tendencias en la
misma y relacionarlas con las tendencias observadas en la precipitacion maxima del afio. Se
esperaria que ambas muestren cierta correlacion, debido a que el régimen de precipitacién
en Tucuman es de tipo pseudo-monzdénico. Esto implica que las precipitaciones estan
concentradas en el periodo estival, de manera tal que en los meses de verano se da la mayor
parte de la lluvia (incluido el maximo anual).

La lluvia total anual en la EEAOC (fig. 6.7) muestra un aumento de +2,7 mm/afio, en el periodo
1910-2016. Sin embargo, cuando se analiza el periodo 1979-2016 (fig. 6.8), hay una
disminucion de -4,5 mm/afio, lo que representa una disminucion de -13% en la lluvia total
anual hasta el afio 2016. En el mismo periodo, segun los datos del CPC, en el norte de Tucuman
se observaron disminuciones similares. La correlacion entre la lluvia total anual medida en la
EEAOC y para el norte de la provincia obtenida de CPC es alta (0,75). Esto implica que la lluvia
en el norte del Gran San Miguel de Tucumdn tiene una tendencia similar a la de la lluvia en el
norte de la provincia.
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Figura 6. 8 Lluvia total anual: medida en la EEAOC (azul) y datos de CPC para el norte de

Tucumdn (naranja)
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Por lo tanto, en 1979-2016 los valores de precipitacién (maxima y total anuales) disminuyeron
en el norte de la provincia de Tucuman (incluido el norte del Gran S.M. de Tuc.). La
disminucion, segun tendencia lineal, fue del orden del 10% en un periodo de 37 afios. La zona
centro-sur de la provincia tuvo la tendencia opuesta (aumento de la precipitacién) en dicho
periodo.

A mas largo plazo, desde 1910 se observa un aumento de la precipitacion medida en la EEAOC,
tanto la mdxima anual como la total. El aumento se dié en 1910-1980, y superd a la
disminucion registrada en el periodo 1980-2016, de manera que la tendencia lineal en 1910-
2016 fue +0,13 mm/afio.

Datos y software

-Datos de precipitacion diaria cedidos por la Estacion Experimental Agroindustrial Obispo
Colombres (EEAQC).

-Datos de precipitacion de “CPC Global Unified Precipitation data” provisto por
NOAA/OAR/ESRL  PSD, Boulder, Colorado, USA, desde su sitio  Web:
https.//www.esrl.noaa.qov/psd/

-NetCDF Extractor: (https://agrimetsoft.com/Netcdf-Extractor.aspx)
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7. TENDENCIAS Y POSIBLES FORZANTES DE LA PRECIPITACION A LARGO PLAZO EN TUCUMAN
7.1 Antecedentes

En Argentina, al norte de 40°S, en verano, la circulacién esta frecuentemente bajo la influencia
del anticiclén cuasi-estacionario del Atlantico Sur (AA), con vientos leves prevalentes del
nordeste. Al sur de dicha latitud, por el contrario, la circulacién es muy intensa y prevalente
del oeste. Esto explica por qué la mayor parte de la humedad en argentina subtropical
proviene del norte. Cuando el flujo del oeste permanece al sur de su posicién media, el
numero de dias con adveccién de calor y humedad desde el norte o noreste es mayor a lo
normal, lo que implica que las lluvias frontales y pre-frontales pueden ser mds abundantes.

Tendencias positivas en la precipitacién fueron observadas durante 1916-1991,
especialmente desde los cincuenta (fig. 7.1), sobre la mayor parte del territorio argentino
(Barros et al.,2000). Minetti y Vargas (1998) encuentran que el aumento de la precipitacion al
este de la cordillera de los Andes podria ser causado por un incremento en la temperatura
superficial del mar y un salto en los valores de adveccion hiumeda desde el noreste, aunque
no se identifica la causa de este salto en la circulacion.

En Gibson (1992) se reporta un desplazamiento de 3° de latitud hacia el sur para la posicidn
media (35°S) del Jet Subtropical (maximo de viento en 200 hPa) en el hemisferio Sur. Desde
1976, también se observa un desplazamiento similar de las altas subtropicales (Escobar et al.,
2003; Camillioni, 2005).

Algunos autores indican que las tendencias en los campos de precipitacidn, durante la
segunda mitad del siglo XX, pueden ser explicadas principalmente por un desplazamiento del
Jet Subtropical, 5° de latitud hacia el sur (Barros et al.,2000). La posicion del Jet Subtropical
esta relacionada con la extensidon meridional de la Celda de Hadley (HC), cuyo limite sur, en
superficie, se manifiesta como el maximo de presiéon de la franja de altas presiones
subtropicales (cap. 3).

Asi, los cambios observados en la precipitacion en Argentina, para la segunda mitad del siglo
XX, respondieron en gran parte a un cambio en la posicién de los sistemas de circulaciéon
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meridional relacionados con la extension de la HC. Analizar los factores que afectan la HC es,
por lo tanto, fundamental para explicar las tendencias observadas en la precipitacidon en
Tucuman, y para mejorar la prediccidn, a largo plazo, de los cambios en la misma.

75° W 70° 65° 60° 55° 50°

Figura 7. 1 Tendencia lineal de la precipitacion anual en Argentina en mm/afio para 1956-
1991. (Barros et al., 2000)

7.2 Hipotesis

En este trabajo, se investigaron como posibles forzantes de las variaciones a largo plazo de la
precipitacion en Tucuman:

- Elaumento de gases de efecto invernadero. Los GEl son un forzante de origen antropogénico,
es decir debidos a la actividad humana. Entre 1850 y 2016 aumenté considerablemente la
cantidad de CO; en la atmosfera, llegando casi al doble y alterando el equilibrio radiativo del
sistema climdtico. Ademas de un aumento de la temperatura media global, se produjeron
cambios en la circulacion global, la cual, como se menciond en otros capitulos, regula los
climas regionales. En particular, el aumento del flujo de calor, producto de los cambios
radiativos del sistema, intensificaria la circulacidon de la Celda de Hadley (HC), produciendo
posiblemente su expansidn hacia el polo y la intensificacion del AA.
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Ademas, el aumento de temperaturas provocaria un aumento de la capacidad del aire de
contener vapor (ecuacion de Clausius-Clapeyron), por lo que deberia esperarse un aumento
de la evaporacién a nivel global y consecuentemente de las lluvias.

- Los cambios en la concentracion de ozono estratosférico. Fueron incluidos como forzantes
de cambios en la circulacién atmosférica, a través de los cambios térmicos que provocan en la
atmosfera media y sus consecuencias en la troposfera.

- Las variaciones en la actividad solar. La actividad solar es un forzante de origen natural, es
decir, no esté relacionado con las actividades humanas. El sol interactia con la atmosfera no
solo a través de la radiacion electromagnética, sino también a través de la emision de
particulas cargadas. Estas particulas son desviadas por el campo magnético terrestre,
penetrando algunas en la alta atmosfera, y produciendo alteraciones térmicas y dinamicas, las
cuales podrian afectar la dinamica de la troposfera, y, por lo tanto, el clima a nivel global. El
flujo de particulas solares no es de magnitud constante en el tiempo, sino que tiene diferentes
periodicidades. Dentro de un ciclo de 11 afios, el flujo de particulas pasa de un minimo a un
maximo. La magnitud del mdaximo, varia entre un ciclo solar y los siguientes. Una de las
periodicidades importantes para los maximos es la de ~80 afios, en el cual el maximo del flujo
de particulas solares hacia la Tierra disminuye drasticamente. Se investigé el posible efecto de
estas variaciones a largo plazo (décadas) del flujo de particulas solares sobre la circulacidn
atmosférica y su posible efecto en la precipitacion.

Por lo tanto, la hipdtesis principal de este trabajo es que la dinamica del sistema climatico
responderia al aumento de gases de efecto invernadero, cambios en la concentracién de
ozono y cambios en la actividad solar. En su conjunto, estos forzantes regularian la circulacién,
alterando el flujo global de vapor y las precipitaciones a nivel regional.

7.3 Cambios en la circulacidn atmosférica

Saurral et al. (2016) calculan los campos medios de presién a nivel del mar (SLP) y vientos en
niveles bajos (de superficie hasta 850 hPa) para los periodos 1948-1978 y 1979-2013 usando
datos de reanalisis NCEP-NCAR (fig. 7.2). Cuando se calcula la diferencia entre ambos periodos,
se encuentra un aumento de presién alrededor de 20°S al este de la cordillera y sobre el
Atlantico. Este aumento de presion también se hace evidente en la zona maritima adyacente
a la regién patagdnica y sur de la pampa hiumeda, con valores de hasta +1,5 hPa en verano.
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Figura 7. 2 a) y b) Campo de presion (curvas negras), viento en niveles bajos y agua precipitable
(color), obtenidos de NCEP-NCAR. DJF hace referencia a los meses de diciembre, enero y
febrero, correspondiente al verano del Hemisferio Sur. En la figura (c), los contornos continuos
marcan las regiones con aumentos de presion media en 1979-2013 respecto al periodo 1948-
1978, mientras que los contornos punteados indican una disminucidn. (Saurral et al., 2016)

La banda de altas presiones subtropicales, en promedio, tiene su maximo de presion alrededor
de 35°S en verano. En las figuras 7.3, 7.4 y 7.5 se muestran las presiones medias en Tucuman
(26°S), Norte de Catamarca (26°S) y Buenos Aires (35°S) para los meses de diciembre, enero y
febrero (DJF), para el periodo 1948-2013 a partir de datos de reanalisis NCEP-NCAR (resolucién
2,5° latitud x 2,5° longitud). Se seleccionaron esos meses ya que son los meses de maxima
ocurrencia de lluvias en el NOA. Se observa que en el periodo 1948-1978 la presion disminuye
en ~1 hPa en las tres ubicaciones mencionadas. La disminucidn de la presion es un indicador
de que el madximo de movimiento descendente de la HC (y la banda de altas presiones) se
desplazaba hacia el sur y/o estaba debilitindose. Sin embargo, en 1979-2013 la presion
presenta una tendencia contraria aumentando ~5 hPa en Catamarca, ~2 hPa en Tucuman, y
~1 hPa en Bs. As.

Poblete y Minetti (2017) encuentran un aumento significativo en la presion desde 1977 en la
zona de influencia del anticicldn pacifico sur, y lo asocian con un aumento de la actividad de
la HC, con expansidon hacia el polo sur debido al calentamiento global. Esto provocd la
disminucion en las nevadas en los Andes centrales a causa de los cambios de circulacion. Lo
gue concuerda con las tendencias de aumento de presion observadas desde ~1979 en la zona
del Atlantico y en Argentina, antes mencionadas, y que forman parte de un patron de cambio
a nivel global con posible origen antropogénico.
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Figura 7. 3 Presion media, reducida a nivel del mar, y tendencia lineal, para el Norte de
Catamarca segun reanalisis NCEP-NCAR para DJF 1948-2013.
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Figura 7. 4 [dem a figura 7.3, para Tucumdn.
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Figura 7. 5 [dem a figura 7.3, para ciudad de Buenos Aires.

A diferencia de lo ocurrido en los sistemas de presion sobre los océanos, Saurral et al. (2016)
concluyeron que la HC sobre la parte continental de Sudamérica (SA), al este de la cordillera
de Los Andes, se desplazé hacia el ecuador durante los ultimos 60 afios tanto en verano (DJF)
como en invierno (JJA). Esto implicé un desplazamiento hacia el ecuador de los sistemas de
circulacidn sobre el continente, en contraposicion a lo que ocurre a nivel global, donde se
observa un acercamiento hacia los polos (Marshall, 2003; Seidel and Randel, 2007). El
resultado es una intensificacion del movimiento descendente del aire sobre latitudes
subtropicales de SA, mas especificamente entre 20-40°S. Saurral et. al. (2016) proponen que
el comportamiento particular de HC sobre SA podria explicarse por la influencia de la
topografia sobre la circulacion. Esto concuerda con el hecho de que la presién en el NOA
aumenté mas que en Bs. As., por estar menos influenciada por la cordillera de los Andes.

7.4 El aumento de gases de efecto invernadero y las variaciones de ozono como forzantes
de los cambios de circulacién

7.4.1 Extension de la Celda de Hadley

El limite de la Celda de circulacion de Hadley esta dado por la posicion de su rama
descendente. La posicion latitudinal, @, de la rama descendente depende del gradiente
meridional de temperaturas tropical-polar y de la altura de la tropopausa ecuatorial, entre
otros factores. La HC migra hacia los polos cuando el gradiente térmico y/o la altura de la
tropopausa tropical aumentan. Esto Ultimo es esperable en el contexto de calentamiento
global actual, debido a la expansidn térmica de la troposfera y a la diminucion de temperatura
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de la estratosfera. La ecuacion 7.1 (Vallis, 2006) resume esta dependencia, y se dedujo en el
marco de un modelo que considera simetria zonal en una atmosfera sin roce y sin flujo de
latitudes medias (ondas de Rossby), a partir de consideraciones termodinamicas y de dinamica
de fluidos.

1
59 H Ah\2

2
0=(3"m07) .0

Donde:

o = radio terrestre

g = aceleracion de la gravedad,

H = altura de la tropopausa tropical,

Ah = diferencia de temperaturas entre el ecuador y el polo relativa a la temperatura
ecuatorial, y

w = velocidad angular de la Tierra.

Con el objeto de explicar fisicamente cambios en la HC, se analizan las variaciones de Ah y H
ocurridas en siglo XX y proyectadas para el siglo XXI por aumento del CO.

7.4.1.1 Cambios en el gradiente de temperaturas ecuador-polo

A mayor gradiente de temperatura ecuador-polo, la circulaciéon de la HC se ve intensificada,
debido a que el sistema climatico necesita aumentar el transporte de calor meridional para
mantenerse en equilibrio energético. De esta manera, la intensificacion de la circulacién se
asocia a un ensanchamiento de la HC hacia el polo, tal como se expresa en la ecuacién 7.1. En
el limite cuando la temperatura del ecuador es igual a la del polo (no hay gradiente), el sistema
no requiere transportar calor, y dicha ecuacidn predice que la descendente estard en la latitud
0°, lo cual implica que la HC no tendria extensidn, es decir, no existiria.

El patron de calentamiento zonal medio proyectado para el siglo XXI por modelos climaticos
forzados por CO>, varia con la latitud y la altura en la atmosfera. Segun el reporte del 2007 del
IPCC (Solomon et al. 2007), hay regiones de relativamente fuerte calentamiento sobre los
trépicos en la alta troposfera, y sobre regiones polares en la baja-media troposfera. El
gradiente de temperaturas ecuador-polo se incrementa en la troposfera alta debido al
calentamiento tropical, y disminuye en niveles bajos y superficie por el mayor calentamiento
polar (Harvey et al., 2013). Por lo tanto, se proyecta que, debido al aumento de CO,,
disminuya el valor de Ah superficial.

Barros et al. (2000) calcularon el gradiente térmico superficial subtropical-polar para el
periodo 1956-1991 sobre el hemisferio Sur, obteniendo una disminucion de 1,5°C en especial
hacia la década del 70 (el polo se calenté mas rapido que el trépico). Esto explicaria el
desplazamiento hacia el ecuador de la HC en la zona continental de SA. Sin embargo, a nivel
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global se observa un desplazamiento hacia el polo que no es explicable con el gradiente de
temperaturas, por lo cual se debe analizar la tendencia de H.

7.4.1.2 Cambios en la altura de la tropopausa tropical

Post et al. (2014) calculan que a lo largo del HS la tasa media de expansidn de los tropicos
hacia el polo (es decir, HC) ha sido de aproximadamente 0,5° de latitud por década desde
1979. La expansioén de la HC es al menos parcialmente atribuible a las actividades humanas a
través del aumento de gases de efecto invernadero segun la mayoria de los modelos CMIP
(AR4) [Lu et al., 2007; Previdi y Liepert, 2007; Johanson y Fu, 2009; Tandon et al., 2013]. Estos
modelos climaticos, ademas, muestran un incremento de la intensidad de la cresta subtropical
(franja de altas presiones) de entre 10 y 14 Pa/década desde el siglo pasado.

Seidel y Randel (2007), en base a datos de radiosondeo y reanalisis, calcularon las tendencias
de la altura de la tropopausa en latitudes tropicales y subtropicales (hasta 45° norte y sur),
definiendo la zona tropical como aquella en la cual la tropopausa tiene una altura de al menos
15 km 300 dias al afo. Encuentran que, en los subtrdpicos, la cantidad de dias con condiciones
de tropopausa tropical aumentd de 1 a 3 semanas/década, lo que implica una expansion de
los trépicos hacia el polo, y una tendencia de aumento de altura de la tropopausa en toda la
zona de estudio. Este aumento de altura de la tropopausa mostré alta correlacion con la serie
de temperaturas en la alta troposfera, y anti-correlacién con la baja estratosfera.

La expansidn se puede entender considerando que, debido al calentamiento global, hay mas
radiacion incidente en la superficie en el ecuador (efecto invernadero reforzado por aumento
de COy). Esto provoca un aumento de la evaporacion y la conveccidn, generando un aumento
del calor latente liberado a la atmosfera. El mayor calor latente provoca una mayor flotabilidad
del aire (las parcelas de aire que ascienden se enfrian mas lentamente), por lo que deberan
recorrer un camino mayor para enfriarse lo suficiente y poder descender. Por lo tanto, la
latitud a la cual se produce la subsidencia del aire sera mayor, resultando en una expansién
de la HC hacia los polos. Como en esta zona de subsidencia se ubican los anticiclones
subtropicales, los mismo tienden a desplazarse hacia los polos. La mayor flotabilidad se asocia
con un aumento en la altura H de la tropopausa ecuatorial, que aumenta @ segutin ec. 7.1. Esto
es consistente con el hecho de que la temperatura en la alta troposfera tropical aumenté, ya
gue el transporte vertical de calor latente se vio incrementado, lo que a su vez impidié que la
energia “extra” que tiene el sistema se utilice para aumentar la temperatura superficial
tropical en valores similares al aumento de la polar. Asi, a nivel global, el aumento de H habria
aportado a la tendencia de @ mas que la disminucion de Ah, dando como resultado la
expansién de la HC.

En la fig. 7.6 se muestra la anomalia de temperatura media global desde 1880 hasta el 2017,
respecto al periodo de referencia 1951-1980. Se observa que el calentamiento global se
aceleré desde la década de 1970, lo que explicaria que la expansion de HC se vuelva notable
desde entonces (por mayor calor latente ecuatorial liberado). Entre 1940 y fines de la década
de 1970 la temperatura global no sufrié grandes cambios, por lo que la HC no se vio afectada
apreciablemente por el calentamiento global antropogénico.
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Figura 7. 6 Anomalia de temperatura media global respecto al promedio del periodo 1951-
1980: los puntos grises corresponden a datos anuales y la curva negra es el promedio mavil de
afios.

Datos de NASA's Goddard Institute for Space Studies (GISS). (https://climate.nasa.qov/vital-
signs/qglobal-temperature/)

7.4.1.3 Cambios en la concentracion de ozono estratosférico

En 1950-2000, la disminucidn del ozono (Os3) estratosférico (fig. 7.7) provocd un enfriamiento
de la estratosfera, especialmente en zonas polares a partir de 1970. La circulacién troposférica
se veria afectada de la siguiente manera:

- debido a la contraccién térmica de la estratosfera, hubo un aumento de la altura H de la
tropopausa, vy, por lo tanto, se favorecié la expansion hacia el polo de la HC

- el mayor enfriamiento de la estratosfera polar produjo la intensificacién del flujo del oeste
en la baja estratosferay alta troposfera por encima del frente polar, debido a la intensificacién
del gradiente térmico entre latitudes. Por conservacion del momento angular en la atmosfera
(ver seccion 3.2.3), ante un aumento de velocidad del viento del oeste, la distancia respecto
al eje de giro (eje de rotacién de la Tierra) debe disminuir. Esta es la razén por la cual, el
aumento de la intensidad de vientos del oeste en altura, produce que este cinturdn de vientos
se desplace hacia el polo, ya que de esta manera su distancia al eje de giro es menor. Asi, el
resultado es que la celda polar se contrae hacia el polo, y, por lo tanto, los sistemas de
circulacidn tropicales (HC) se expanden.
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Figura 7. 7 La linea negra muestra la evolucion temporal de la media de varios modelos del
ozono total polar (60 °- 90° octubre del hemisferio sur). El sombreado turquesa es la desviacion
estdndar. La linea discontinua horizontal es el valor promedio de 1980. WMO, World
Meteorological Organization, (2014).

Cai and Cowen (2007) remarcaron la importancia de contar con modelos que cuantifiquen la
contribucién del O3 de maneras mas realistas, debido a que se proyecta que el Oz estara
completamente recuperado hacia el 2050, y su impacto en el clima del hemisferio sur sera
opuesto al del incremento del COa,.

Gonzalez et al. (2014) mostraron que la disminucidn de la concentracion de Oz produjo un
importante aumento del vapor de agua disponible y de la precipitacidn en el sudeste de SA en
1960-1999. El impacto del Oz en la precipitacion en esta regién ha sido de igual, o incluso
mayor magnitud, que el aumento de CO..

Mientras el O3 disminuyd a lo largo de la segunda mitad del siglo XX, en especial en la década
de 1970, se reforzé el desplazamiento, a nivel global, de HC hacia el polo. Alrededor del 2000,
la concentracion de O3 comenzd a recuperarse, por lo tanto, comenzaron a revertirse
parcialmente los cambios ocurridos en la segunda mitad del siglo XX debido al Os.

La HC se comporta diferente ante el aumento de CO,, segun se analice el promedio global, o
solo al este de la cordillera de los Andes.

Globalmente, el aumento de CO; favorece la expansion hacia el polo, y el aumento de O3
favorece la contraccidn hacia el ecuador de la HC. Asi, en lo que va del siglo XX, la expansion
de la HC global se vio desacelerada, debido a que el Oz dejo de contribuir a dicha expansién.
Sin embargo, como se analizd, el aumento de CO; produce la contraccién de la HC al este de
la cordillera de los Andes. Por lo que, en especial desde el 2000, tanto la recuperacion del O3
como el aumento de CO,, favorecieron la contraccion hacia el ecuador de la HC en esta regién.
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Esto explicaria los aumentos notables en la presién alrededor del 2000 en las ciudades
argentinas analizadas (figuras 7.2, 7.3y 7.4).

Todavia es un desafio para la comunidad cientifica lograr modelos mas realistas que los
actuales, que permitan cuantificar los efectos en la circulacidn de la recuperacion del Oz y del
aumento del CO,, con el fin de disminuir las incertidumbres en las predicciones climaticas a
largo plazo.

7.4.2 Tendencia de la HC en el NOA

Saurral et al. (2016) encuentran que la excepcién al patrén de expansién hacia el polo,
observado globalmente, es la zona continental de Sudamérica ubicada al este de la cordillera
de los Andes. Atribuyen esto a un posible efecto orografico sin analizar los mecanismos fisicos
que intervienen.

Una posible explicacién de la interaccion entre la HC y la cordillera podria ser:

- Lapresencia de la cordillera provocaria que, en altura, la temperatura en esta zona sea
mayor sobre la cordillera que en el resto de la atmosfera al mismo nivel (calentamiento
continental). Ante un dado aumento de la radiacién que vuelve a la superficie (por
aumento del efecto invernadero por CO; y otros gases), el suelo se calienta mas que el
aire y el agua. Por lo tanto, a mayor calentamiento global, disminuye el gradiente de
temperatura entre las parcelas de aire hUmedo provenientes del ecuador, y el aire en
los alrededores de la cordillera. Al disminuir el gradiente térmico, pierden flotabilidad
y la subsidencia de dichas parcelas se da a latitudes menores. Lo que resultaria en una
contraccion de la HC sobre el oeste de Argentina, como se observa.

- La cordillera favorece la circulacién N-S. El anticiclén atlantico (AA) migré hacia el sur,
debido a la expansion hacia el polo de la HC sobre el océano, por lo que hay mas flujo
de calor en superficie hacia latitudes mas altas. Esto favorece la disminucién del
gradiente de temperaturas trépico-polo y, por lo tanto, se veria reforzada la
contraccion hacia el ecuador de la HC al este de la cordillera.

- Otro posible efecto de la cordillera, no contemplado en el modelo de atmosfera con el
cual se deduce la ecuacidn 7.1, es la intensificacién de las ondas de Rossby, mediante
la “canalizacién” de vientos en altura desde el polo (de componente sur en
Sudameérica). Esto favoreceria el intercambio de masas de aire entre los polos y las
latitudes tropicales, haciendo que los sistemas de latitudes medias se expandan al
ecuador, y, por lo tanto, la HC al este de la cordillera se contraiga.

La consecuencia de la contraccion de HC fue que las zonas de presiones mas altas que se
ubicaban alrededor de 35°S en verano sobre el continente, se muevan gradualmente hacia el
norte, generando el aumento de presion observado en el NOA (centrado en ~26°S).

Un estudio de Wu y Polvani (2015) para el hemisferio sur, proyecta un desplazamiento neto
de HC hacia el ecuador en las proximas décadas. La recuperacién reciente de la ozonosfera,
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que se proyecta que continle, podria contrarrestar el desplazamiento hacia el polo de la HC a
nivel global esperable por el aumento de gases de efecto invernadero. Sin embargo, aun son
necesarios mas estudios sobre la relacién ozono-circulacién atmosférica para reducir las
incertezas.

El aumento de Os, reforzaria la contraccion de la HC continental hacia el ecuador lo que tendria
impactos en las proximas décadas sobre la precipitacion regional.

7.4.3 Efecto sobre la precipitacion en Tucuman

El cambio de posiciéon de los sistemas de presion, tanto continentales como ocednicos, afecta
el flujo de vapor. El cambio observado produjo un aumento de la convergencia de humedad
en niveles bajos sobre el sur de Brasil y el noreste de argentina, y una disminucidn sobre el
NOA. Ademds, el incremento de la presidn atmosférica en el océano adyacente a la Patagonia
y centro de Argentina, aumento la frecuencia de vientos maritimos de componente E (fig. 7.1),
y disminuyo la del viento del NE.

La HC sobre el continente sudamericano, al este de Los Andes, se contrajo y desplazé al norte
en las uUltimas décadas, en especial desde el 2000, lo que aumento la presidn en el NOA (figs.
7.2 y7.3). Al aumentar la presién, disminuyo el flujo de vapory, por lo tanto, la precipitacién.
Esto se observo en el norte de Tucumdn (datos CPC y EEAQC), en el periodo 1979-2013 para
la lluvia total anual y la maxima anual (figs. 7.8, 7.9y 7.10). Para poder comparar los resultados
de este trabajo, enfocado en Tucumdn y el NOA, con los resultados de Saurral et al. (2016),
quienes realizaron un analisis de mayor escala espacial, pero sin énfasis regional, se
seleccionaron los periodos 1948-1978 y 1979-2013.

La disminucidn de la precipitacidon en el norte de Tucuman se acentla desde el afio 2000
debido a que la recuperacién de Os reforzd la contraccidn de la HC continental, que se daba
debido al aumento de CO.. El aumento la presidn sobre el NOA, disminuye marcadamente la
disponibilidad de vapor de agua.

Al centro-sur de Tucuman, la precipitacion desde el 2000 tuvo un leve aumento. La HC sobre
el Océano Atlantico se expandid hacia los polos, al igual que lo hizo a nivel global, provocando
que el AA migre hacia el sur. Esto generd un cambio de viento en niveles bajos sobre el NOA,
del NE al E (fig. 7.1), que, a partir del forzante orografico, podria haber favorecido la lluvia al
centro-sur de Tucuman (fig. 7.11). La explicacién podria ser que la topografia de Tucuman,
para determinadas direcciones de flujo de aire, favoreceria el ascenso de aire aumentando el
desarrollo de las nubes en algunas zonas.

Esto deberia ser estudiado con modelos de alta resolucidon que representen los cambios de
relieve de manera adecuada.

Por lo tanto, se puede concluir que el efecto del calentamiento global antropogénico sobre la

precipitacion en Tucuman se manifiesta de manera indirecta, a través de cambios en la
circulacidon atmosférica, fundamentalmente por cambios en la extensidn de la HC.
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2013 segun datos de CPC.
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7.5 Prediccidn de Clausius-Clapeyron para la tendencia de la precipitacion

Un efecto directo del calentamiento global es el aumento de la cantidad de vapor que puede
contener el aire, lo que podria tener impacto en el volumen de las precipitaciones. La presién
de vapor de saturacion (es) es en buena aproximacion exponencial con la temperatura y crece
~6%/°Ca 0°Cy ~7%/°C a 24°C (ecuacion de Clausius-Clapeyron). Asumiendo humedad relativa
(H) constante a nivel global, esto podria conducir a un incremento de la humedad disponible
para precipitacidon segun la ecuacién de CC.

Sin embargo, Collins et al. (2013) predicen una disminuciéon en la H en algunas areas
continentales, lo que implica que el aumento de vapor, que predice CC, no se distribuye
uniformemente en todo el planeta. Sin grandes cambios en los patrones de circulacién, ese
vapor seria transportado hacia zonas de convergencia neta de humedad. Por lo tanto, podria
esperarse que en las regiones humedas del planeta se incremente la intensidad de las lluvias,
debido al aumento del transporte de vapor (Westra et al.,2014). En sintesis, las regiones
himedas se tornarian mas himedas, y las zonas secas, mas secas.

Westra et al. (2013) han confirmado desde registros de largo plazo que la intensidad media
de la lluvia maxima diaria anual a nivel global se incrementd a una tasa de 5,9 a 7,7% por grado
centigrado, pero con grandes variaciones segun la latitud. La precipitaciéon es mds sensible a
los cambios de temperatura en las regiones tropicales y en altas latitudes.

Se analiza la temperatura media promedio mensual, con el objetivo de detectar el aporte de
los cambios de temperatura a las tendencias observadas en la precipitacion en Tucuman. Se
usaron datos de la grilla global de temperatura “Jones (CRU) Air Temperature Anomalies
Version 4: CRUTEM4”, que combinan observaciones atmosféricas y maritimas. Estos datos, en
forma de anomalia respecto del periodo 1961-1990, abarcan un periodo desde ~1900 a la
actualidad en SA.

Uno de los datos usados es la anomalia de temperatura media de DJF en Tucuman en el
periodo 1948-2013. Como se observd un aumento de este valor desde 1980 (fig. 7.12), se
espera que el aire aumente su capacidad de contener vapor y por lo tanto se deberia observar
un aumento de la precipitacién. Sin embargo, la lluvia disminuyd desde ese momento.

También se obtuvieron datos de un punto de grilla ubicado en el mismo meridiano que
Tucuman, pero cercano al ecuador (2,5°S 65°0), de manera tal que estd comprendido dentro
de la region del Amazonas, la cual es una de las fuentes de vapor en nuestra region. Se observa
un aumento sostenido de ~2°C desde 1950 al 2013 (fig. 7.13), lo que, segun CC, implicaria que
el flujo de aire desde alli hacia el norte de Argentina (por el monzén sudamericano) contiene
mas vapor. Hay que destacar que la ecuacion de CC no tiene en cuenta los cambios de
circulacidn, los cuales ocurrieron segln lo expuesto en la seccion anterior.
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Figura 7. 12 Anomalia de temperatura media para DJF en Tucumdn, segun reanalisis NCEP-
NCAR.

15

y=0,0205x- 40,582

1990 2020

Anomalia de temperatura (°C)

1,5

Afios

Figura 7. 13 ldem a figura 7.12, para la ubicacién 2,5°S 65°0.

El agua precipitable (PWT) es la cantidad total de agua en forma de vapor contenida en una
columna de aire de seccion unidad. Datos de reanalisis NCEP-NCAR (con resolucion 2,5°x2,5°)
correspondientes a Tucuman muestran un aumento del PWT en el periodo 1948-1978, y una
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disminucion en 1979-2016 que compensd el aumento dado en 1948-1978 (fig. 7.14). Se
observa también un incremento sostenido de la disponibilidad de PWT en el este de Argentina
(fig. 7.15) para el periodo 1948-2016, segun datos correspondientes a 26°S 55°0 (en la
provincia de Misiones aproximadamente).
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Figura 7. 14 Tendencia lineal del contenido de agua precipitable en Tucumdn, segun
reanalisis NCEP-NCAR.
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Figura 7. 15 idem a figura 7.14, para Misiones (26°S 55°0).

El aumento de PWT en el este de argentina es del orden del 20% (en el periodo 1948-2016),
lo que representa mas del doble del aumento de vapor que predice CC.

Esta desviacidn con respecto a la prediccion de CC es explicable a partir del cambio de
circulaciéon. El aumento de presidn en el NOA y el movimiento hacia el sur de AA favorecen la
convergencia de la humedad que viene del norte, sobre el este de Argentina, especialmente
el NEA, mientras que en el NOA hay una disminucidn. Por lo tanto, hay una redistribucion del
vapor debido a los cambios de circulacion inducidos por un aumento de gases de efecto
invernadero, que resulta en mayor precipitacion en el este de Argentina.

Una disminucidon de PWT explicaria la tendencia decreciente en la precipitacién en el norte de
Tucuman.

Sin embargo, en la zona centro-sur de la provincia de Tucuman, se observé un aumento de la
lluvia en el mismo periodo considerado, a pesar de la tendencia del PWT. El aumento de la
efectividad del forzante orografico, mencionado en la seccién anterior, seria una explicacién
para este comportamiento.

Se puede concluir que no se puede explicar el cambio observado en las precipitaciones
utilizando solamente la ecuacién de CC. Es necesario tener en cuenta los cambios en la
circulacién, que redistribuyen el vapor de agua y que segun se pudo observar resultaron
altamente significativos en las Ultimas décadas, a partir del cambio en la extensién de la HC
por efecto antropogénico. Este cambio en la HC, produjo una redistribucion del vapor de agua,
provocando algunas regiones con “faltante” y otras con “exceso” de humedad respecto a lo
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que predice la ecuacién de CC, dando como resultado un aumento no uniforme de las lluvias
a nivel global.

7.6 Variaciones solares y geomagnéticas como forzantes de la precipitacion

La posible relacion entre el clima terrestre y los pardmetros solares ha sido ampliamente
estudiada desde hace algunos siglos. El estudio mas antiguo del que se tiene registro es el
realizado por Antonio Maria Schyrleo de Rheita en 1645 (Hoyt y Schatten, 1997). Estas
investigaciones cobraron fuerza en las ultimas décadas, debido a la necesidad de discriminar
los cambios climaticos inducidos por forzantes naturales, de los producidos por actividad
antropogénica.

Aunque muchos trabajos muestran correlaciones estadisticamente significativas entre
parametros climaticos y variaciones solares, no hay una explicacion fisica convincente para
estos resultados estadisticos, debido a la complejidad del sistema climatico (Heredia y Elias,
2013).

En este trabajo, se analiza la posible relaciéon entre la tendencia a largo plazo de la
precipitacion maxima anual en Tucuman, medida en la EEAOC, con el nimero de manchas
solares (Sn) y el indice de actividad geomagnética (aa), los cuales son parametros indicadores
de actividad solar y relacidn sol-campo geomagnético respectivamente.

7.6.1 Posible relacion de la actividad solar y geomagnética con el clima

La actividad geomagnética afectaria la dindmica del clima. En lugar de un efecto radiativo
directo, habria una respuesta dindmica de la troposfera a las variaciones que se producen en
la alta atmosfera debido a la actividad solar (Boberg y Lundstedt, 2002; Bucha, 2002; Thejll et
al., 2003; Palamara y Bryant, 2004). En periodos de alta actividad solar, aumenta la cantidad
de particulas solares de alta energia que llegan a la Tierra. Estas interactiian con el campo
magnético terrestre, siendo desviadas, y eventualmente, precipitando a la termosfera polar.
En esta situacion, por efecto Joule, la temperatura de la alta atmosfera, en regiones
subpolares, aumenta entre 500 y 1000 K aproximadamente. Los aumentos de temperatura en
la termosfera provocan aumentos de presion, aumentando el flujo de aire descendente desde
alli hacia la estratosfera y troposfera. Como resultado de esto se produciria una intensificacion
de los sistemas de presién superficial de latitudes medias y polares, lo que implicaria un
aumento del flujo zonal (de componentes este u oeste).

Los cambios en la de circulacidon, como ya se menciond, redistribuyen el vapor de agua a nivel
global, con efecto sobre la precipitacion. Por lo tanto, debemos evaluar si las variaciones de
las ultimas décadas en la actividad geomagnética se manifestaron en la precipitacién, de la
forma en que se esperaria, si esta hipdtesis dindmica sobre el mecanismo de interaccion sol-
clima, es valida.
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7.6.2 Andlisis de correlacion con pardmetros solares y geomagnéticos

Series de datos anuales de Sn y aa se obtuvieron de National Geophysical Data Center. Se
obtuvieron promedios anuales de 1910 a 2016. Se hizo un promedio moévil de 11 y 22 afios,
tanto para estos indices como para la precipitacion mdxima anual, con el fin de detectar las
interacciones sol-precipitacion debido a variaciones entre ciclos solares.

Luego, se seleccionaron los periodos 1948-1978 y 1979-2013, para comparar los resultados
del analisis del forzante natural (actividad solar) con los del analisis del forzante antropogénico
(aumento de gases de efecto invernadero) realizado en la seccién anterior.

Se calculé la correlacion lineal de la serie de maxima precipitacidon anual con Sny aa, a las que
se les aplicaron promedios méviles de 11 y de 22 afios. Los resultados para los periodos de
analisis se muestran en la tabla 7.1.
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Figura 7. 16 Promedio mdvil de 11 afios para el nimero de manchas solares Sn (azul) y la lluvia
mdxima anual (naranja).
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Figura 7. 17 Idem a figura 7.15, para lluvia méxima anual (naranja) y el indice de actividad
geomagnética aa (azul).

Tabla 7.1 Coeficientes de correlacion lineal, para promedio movil de 11 afios, entre la

precipitacion mdxima anual y los indices Sn y aa.

Series correlacionadas

Coeficientes de correlacidn

1910-2016 | 1948-1978 | 1979-2013
Promedio | | ccipitacion 0,19 0,71 0,72
, . vs Sn
movil 11 Precioitacia
afios prtacion 0,37 0,21 0,67
VS aa
Promedio | recipitacion 0,19 -0,09 0,79
, . vs Sn
movil 22 Precipitacion
afios P 0,67 0,23 0,86

VS aa
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Un problema de los analisis estadisticos, en general, es que las asociaciones podrian cambiar
de acuerdo a los periodos considerados, apareciendo correlaciones positivas, negativas o
ninguna correlacion en los mismos (Heredia y Elias, 2013). Esto se observa en el analisis
realizado en este trabajo.

Para el periodo 1910-2016 la correlacién mas alta de la precipitacidén se da con el indice de
actividad geomagnética (aa), con un valor de 0,67 para el suavizado de 22 afios, mientras que
es de 0,37 para el caso de 11 aiios. La correlacion de la precipitacién con el nimero de
manchas solares (Sn) es de 0,19 en ambos casos.

Estos resultados indican que, a largo plazo (periodo analizado ~100 afios), los cambios en la
precipitacion responden en mayor medida a las variaciones en la actividad geomagnética, que
a cambios en el numero de manchas solares.

Por lo tanto, entre los forzantes solares, la actividad geomagnética es el que mejor se
correlaciona (entre los analizados) con las variaciones a largo plazo de la precipitacion.

El mecanismo fisico de interaccidn entre estas variables, como se menciond, es de naturaleza
dindmica, a través de la induccién de cambios de circulacidon desde la alta atmosfera, hacia la
troposfera, en periodos de alta actividad geomagnética.

7.6.3 La actividad geomagnética como forzante de la precipitacion en Tucumdn

Desde la década de 1980, los valores de actividad geomagnética y precipitacion muestran una
marcada disminucidn, tal como se observa en la figura 7.17. Al dividir las series de datos en
dos periodos: 1948-1978 y 1978-2013, se obtienen correlaciones altas entre aa y precipitacion
para el segundo periodo: 0,86 en el caso del promedio mavil de 22 anos. Mientras que en el
primer periodo la correlacién es baja, ~0,20, y ademas cambia de signo siendo positiva para el
promedio moévil de 11 afios y negativa en el de 22 anos.

De esta manera, la actividad geomagnética seria un forzante que aportd de manera
significativa, cambios en la dindmica atmosférica del periodo 1978-2013.

Por otra parte, se observa que el forzante antropogénico fue significativo en el caso de la
precipitacion a través de los cambios que produjo también en la circulacién (HC).

Una hipodtesis de la relacién sol-clima, que se ajusta a estos resultados, es que el aumento de
la actividad geomagnética afectaria la circulacidn, intensificando el flujo zonal océano-
continente (Bucha y Bucha, 2002). Esto resulta en un aumento del flujo de vapor hacia el
continente, provocando un aumento de los valores de lluvia. La posible interaccién podria
haberse dado de la siguiente manera:

- En 1948-1978 hay anti-correlacion entre las variables precipitacion y aa, promedio
movil de 11 afios, (r =-0,21). Como ya se analizd, la disminucidn del Oz en este periodo,
en especial en la década de 1970, provocd un acercamiento de los anticiclones
subtropicales hacia los polos. Esto aumento el flujo de vapor en la direccién Norte-Sur
en SA, resultando en un aumento de la lluvia.

En este periodo, ademas, la actividad geomagnética disminuyd (entre afos 1950-
1970). Esto, deberia haber provocado un debilitamiento de los anticiclones

89



subtropicales, y un debilitamiento del flujo de vapor océano-continente, resultando en
una disminucion de la precipitacion.

Asi, la disminucion de Oz vy la disminucion de la actividad geomagnética, actuarian de
manera opuesta sobre la tendencia de la precipitacion.

En este periodo, se observd que la precipitacién aumenté. Entonces, el aumento del
flujo de vapor N-S, debida a la disminucién de Os, habria superado ampliamente el
debilitamiento de la circulacion océano-continente esperable con la disminucién
observada en la actividad solar. Por lo tanto, el resultado fue un aumento neto de
precipitacion.

- En 1979-2013 el calentamiento global antropogénico se aceleré. Esto dio como

resultado la contraccion de la HC sobre la zona continental de Sudamérica, la
disminucion del flujo de vapor al NOA y de la precipitacidén en el norte de Tucuman.
En este periodo, la actividad geomagnética acelerd su tendencia decreciente entre
ciclos de 11 afos, y se tuvo alta correlacion positiva con la precipitacion (+0,67 y +0,86).
La disminucion de la actividad geomagnética produciria una disminucién del flujo de
vapor océano-continente, lo que habria reforzado la disminuciéon de vapor inducida
indirectamente por el aumento de gases de efecto invernadero.
Por lo tanto, en 1979-2013 la disminucién de la actividad geomagnética junto con el
aumento de gases de efecto invernadero habrian provocado una disminucion de la
precipitacion maxima anual en Tucuman, debido a que, en su conjunto, provocaron un
debilitamiento en el flujo de vapor océano-continente sobre el NOA.

Con el objetivo de detectar la viabilidad de la hipdtesis que relaciona el aumento de la
actividad geomagnética con el aumento del flujo de vapor zonal océano-continente, se
comparan las series de datos del periodo 1948-2016 de agua precipitable (PWT), promedio
para DJF, en Tucuman, con el indice aa, ambos con suavizado de 11 afios. Los datos se
muestran en la figura 7.18. La correlacidn lineal entre estas variables es alta, de 0,81. Al igual
gue con la precipitacidn, al tomar el periodo 1978-2013, hay un aumento considerable en el
coeficiente de correlacion, obteniéndose 0,90.

Por lo tanto, la alta correlacidn obtenida en este andlisis estadistico, refuerza la hipdtesis de
gue la actividad geomagnética podria ser un regulador a largo plazo (décadas), del flujo de
vapor desde el océano hacia el NOA. El efecto fue mas notable desde 1980, debido a que,
desde entonces, ambos produjeron cambios en el mismo sentido (disminuyendo el flujo de
vapor).
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Figura 7. 18 Promedio mdvil de 11 afios del contenido de agua precipitable para Tucumdn en
DJF (azul) y el indice de actividad geomagnética aa (naranja).

7.6.4 Conclusiones de la relacion actividad geomagnética - precipitacion

En resumen, si es que la actividad geomagnética modula en parte los patrones de circulacion,
su efecto no fue evidente en el periodo 1948-1978 debido a que el cambio de origen
antropogénico que tuvo la atmosfera (disminucién del O3 y aumento del CO3) actué de manera
opuesta y con mayor impacto que la aa.

En el periodo 1979-2013, el aumento de CO; y la disminucién de la actividad geomagnética
habrian sumado sus efectos produciendo una disminucion del flujo de vapor océano-NOA.
De manera que, al evaluar los cambios a largo plazo inducidos por el efecto antropogénico, es
importante considerar los efectos del forzante natural (aa) que pueden intensificarlo o
atenuarlo.

Faltaria aun un estudio mas profundo de la interaccion particulas solares-campo
geomagnético-atmosfera, y de la interaccidon alta atmosfera-troposfera, que mejore la
compresion y permita cuantificar el efecto solar en la precipitacion (u otros parametros
climaticos). Esto permitiria predecir, con menores incertezas que las actuales, los futuros
cambios climaticos a nivel regional.
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CONCLUSIONES

Las precipitaciones maxima y total, anuales, en Tucumdn, segun datos medidos en la EEAOC,
presentaron tendencias positivas en el periodo 1910-2016. Desde la década del 80, se
desacelerd la tendencia, volviéndose marcadamente negativa desde el 2000.

La base de datos reticulados de precipitacion diaria del CPC, permitié hacer un andlisis espacial
de la distribucidn de tendencias en parte de la provincia de Tucuman (26°S a 27°Sy 65°0 a
65,5°0) en el periodo 1979-2016, y ademas comparar con los resultados obtenidos a partir de
los datos de la EEAOC. El resultado de este analisis fue que el norte de la provincia (desde el
norte del Gran San Miguel de Tucuman), mostré tendencias negativas en las precipitaciones
en 1979-2016. En contraste, la zona centro-sur de la provincia mostrd una ligera tendencia
positiva en la precipitacién en dicho periodo.

La precipitacién en el periodo analizado respondié principalmente a cambios en la circulacién
atmosférica, tanto de la troposfera como de la baja estratosfera. Se identificaron dos tipos de
forzantes de los cambios de circulacién atmosférica: antropogénico (cambios en la
concentracion de CO2 y de Os), y natural (variacion en la actividad solar y geomagnética).

La disminucidon en la concentracion de Os estratosférico produjo un enfriamiento de la
estratosfera, en especial desde la década del 70. A su vez, desde los 70 se aceleré el aumento
de gases de efecto invernadero, en especial CO,, con notable efecto sobre la tendencia de
temperatura superficial global. Ambos forzantes, permitieron la expansiéon hacia el polo e
intensificaciéon de la Celda de Hadley en el hemisferio Sur, produciendo un aumento y
desplazamiento al sur del anticiclon Atlantico. Esto aumentd el flujo de vapor desde el océano
hacia el interior del continente sudamericano, en especial en centro y norte de Argentina,
durante la segunda mitad del siglo XX. Como consecuencia, estos cambios antropogénicos
produjeron un importante aumento de las precipitaciones en dicho periodo.

A partir del 2000, el O3 comenzd a recuperarse, de manera tal que su efecto sobre la
circulacion de la Celda de Hadley (HC) comenzd a revertirse. Por lo tanto, desde el 2000 el
aumento de CO; y la recuperacion de Os tuvieron efectos opuestos sobre la HC global. Algunos
estudios de los ultimos afios (Gonzalez et al. (2014), Wu y Polvani (2015)) muestran que, en el
hemisferio Sur, el efecto del Os sobre la HC sera mayor que el producido por el aumento de
CO,. De acuerdo a esto, desde el 2000 la expansion hacia el polo de la HC se desacelerd,
disminuyendo su aporte a la tendencia de la precipitacion. La proyeccién para las proximas
décadas es que, la HC se contraiga hacia el ecuador en el hemisferio sur, revirtiendo las
tendencias en la precipitacion observadas en el siglo pasado, es decir, disminuyendo la misma.
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Al este de la cordillera de los Andes, a diferencia de lo que ocurrid a nivel global, la HC se
contrajo hacia el ecuador en las ultimas décadas, dando como resultado un aumento de la
presién atmosférica en el NOA. Esta contraccion tiene un posible origen topografico. De esta
manera, la contraccion de la HC esperada con la recuperacion de Os, se veria reforzada por el
efecto de la cordillera sobre la circulacién. Como resultado de esto, en especial desde el 2000,
se observé una importante disminucién del flujo de vapor y de la precipitacién en Tucuman.

A pesar de la disminucidon de la disponibilidad de vapor, el centro-sur de la provincia de
Tucuman no mostrd disminucién en la precipitacidon. Los cambios mencionados en la HC
provocaron un aumento de la frecuencia del viento desde el este en la troposfera baja del
NOA, y esto habria aumentado la efectividad del forzante orografico en el proceso de
precipitacion.

Por otra parte, Clausius-Clapeyron (CC) predice que, ante un escenario de aumento de la
temperatura global debido al aumento de CO,, aumenten la cantidad de vapor en la atmosfera
y la precipitacién. Sin embargo, la ecuacién de CC no tiene en cuenta los cambios de
circulacidn, los cuales fueron significativos en las Ultimas décadas. Se verificé que CC no
predice las tendencias observadas en la precipitacién en Tucuman. Sin embargo, teniendo en
cuenta CC y los cambios de circulacidon se pudo explicar el significativo aumento del agua
precipitable en el este de Argentina en las Ultimas décadas.

En cuanto al forzante natural, se obtuvo alta correlacion lineal entre el indice de actividad
geomagnética (aa) y las series de precipitacidon y agua precipitable en Tucuman. A partir de la
década del 80, la actividad geomagnética (aa) reforzo la disminucién del flujo de vapor desde
el océano hacia el NOA, debido a que la disminucién de aa produjo un debilitamiento de los
sistemas de alta presidon oceanicos mediante el acoplamiento estratosfera-troposfera. Asi, aa
reforzé la disminucidon del gradiente de presidn océano-continente, esperable por
recuperaciéon del Oz en el NOA. Antes de la década del 80, no fue notable una relacién entre
aay la precipitacién, debido a que la disminucidn del Oz y el aumento de CO; tuvieron efectos
mas importantes, y opuestos a la actividad geomagnética, sobre la circulacion.

En resumen, desde la década del 80, los tres forzantes (aa, CO2 y Os3) en su conjunto
produjeron un aumento de la presién atmosférica en el NOA, disminuyendo el flujo de vapor
gue proviene de las zonas tropicales (oceanicas y continentales). El forzante mas importante
sobre los cambios en la circulacién seria el Os. Los cambios mencionados, produjeron una
importante disminucién de las precipitaciones en el norte de la provincia de Tucuman.

El resultado del andlisis realizado en esta tesis, permite concluir que para el estudio del cambio
climatico a nivel regional es necesario hacer un estudio integral de la atmosfera, tanto de la
troposfera como las capas superiores, y la interaccidn entre ellas. Ademas de los cambios en
la concentracion de CO;, se observé que la recuperacidn reciente de la concentracion de Oz y
las variaciones a largo plazo de la actividad geomagnética tuvieron efecto sobre las variaciones
en la precipitacion en Tucuman en las Ultimas décadas.

Se avanzé en la identificacidn de los posibles forzantes de la precipitacion, pero aun falta
cuantificar el aporte de cada uno de ellos a la precipitacién.
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Es necesario avanzar en la cuantificacién de los efectos sobre la circulaciéon atmosférica de la
variacion a largo plazo de la actividad geomagnética, lo cual ain no estd desarrollado en los
trabajos de investigacién actuales sobre cambio climdtico. También, se deberia avanzar en
mejorar la cuantificacién de los efectos sobre la presiéon atmosférica y la circulacién
atmosférica (con énfasis en el NOA) de los cambios en la concentracion de Os. Para todo esto,
es necesario mejorar la comprension de la interaccién dindmica entre la alta atmosfera y la
troposfera, por los posibles efectos sobre el clima, analizados en esta tesis.

Un analisis de escala regional (NOA) de las tendencias en la precipitacidn, permitiria validar la
hipdtesis de que los cambios antropogénicos produjeron una disminucion del flujo de vapor
al NOA, debido a la contraccién continental de la HC en las ultimas décadas.

Ademas, es necesario hacer un estudio de los cambios ocurridos en la direccion de los vientos
en la baja troposfera, en las uUltimas décadas, sobre la region del NOA y a nivel Sudamérica.
Esto serviria para poder avanzar en la cuantificacion, mediante modelos tedricos apropiados,
de la interaccién entre la direccién de los vientos y la topografia de Tucuman. Asi, conocidos
los cambios de circulacidn atmosférica proyectados para las préximas décadas, se podrian
estimar los cambios futuros (a largo plazo) de la precipitacion en las diferentes regiones
topograficas de la provincia con mucha menor incerteza que los modelos actuales.
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