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Sintesis

Los aerosoles estratosféricos de origen volcanico tienen un efecto de cardcter transitorio,
pero muy significativo, desde el punto de vista de la perturbacion que provocan sobre el
balance de radiacion del sistema Tierra — Atmosfera. En el presente texto, se presentan los
calculos del efecto radiativo provocado por aerosoles de origen volcanico para una region
de la Republica de Cuba. Las concentraciones de aerosoles fueron medidas mediante un
lidar instalado en el Centro Meteoroldgico de Camagiiey. Los valores de forzamiento
radiativo directo, calculados a partir de un codigo de transferencia radiativa de columna,
coinciden de forma general con los reportados por la literatura internacional, salvando las

diferencias de los modelos empleados.

Se realizo la validacion y comparacion de las mediciones realizadas en la Estacion Lidar de
Camagiiey (ELC), con instrumentos a bordo de satélites. Se obtuvieron indices de
correspondencia entre ambos instrumentos, demostrando la compatibilidad entre ellos. Los
resultados obtenidos a partir de estas comparaciones, permiten aseverar que los valores de
forzamiento radiativo obtenidos en el presente estudio son representativos del Gran Caribe,
teniendo en cuenta que los procesos que rigen la circulacion en la estratosfera presentan un

caracter predominantemente radiativo y un transporte mayormente zonal.

Se realizaron simulaciones, del posible efecto de erupciones catastroficas sobre la radiacion
solar a partir de los resultados obtenidos, sentando las pautas para la generacion de
escenarios y posibles prondsticos de impacto sobre el balance radiativo en la region de
interés de futuras erupciones volcanicas, el posible choque contra el planeta de objetos

extraterrestres (asteroides y cometas) y conflictos nucleares de caracter regional o global.
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Introduccion



Introduccion.

El estudio del forzamiento radiativo, provocado por aerosoles estratosféricos de sulfato, es
de gran importancia para la comunidad cientifica internacional. Segun el ultimo reporte del
Panel Intergubernamental para el Cambio Climatico [/PCC, 2007], aun es considerado con
un nivel medio — bajo de conocimiento por parte de esta comunidad. La inclusién de
mediciones de estos constituyentes atmosféricos, realizadas con diversos instrumentos en
los modelos de circulacion general de la atmosfera, es una tarea de gran actualidad. El
empleo de diferentes técnicas de mediciones, incluyendo el sondeo remoto de la atmosfera
con lidar, para satisfacer las necesidades de los modelos de circulacion general de la
atmosfera, constituye sin lugar a dudas un tema de absoluta actualidad cuando se trata de

obtener resultados mas exactos y veraces.

A pesar de que Cuba se encuentra distante de los principales cinturones volcanicos del
mundo, el hecho de encontrarse en la region tropical la hacen blanco del efecto que
provocan sobre la radiacion solar las nubes de aerosoles estratosféricos ricas en sulfatos,
generadas por las erupciones intensas ocurridas en estas latitudes. Erupciones como la de El
Chichén (1982) y el Pinatubo (1991), y su influencia en la zona tropical han sido
ampliamente abordas por la literatura nacional e internacional. Sin embargo, no es hasta el
presente estudio que se puede cuantificar la magnitud de estas afectaciones sobre la

radiacion solar, empleando un c6digo de transferencia radiativa de columna.

La Estacion Lidar de Camagiiey tuvo el privilegio de poder registrar la erupcion volcanica
mas intensa del pasado siglo y la mejor documentada hasta el momento, en su fase de
decrecimiento, desde Enero de 1992 hasta Diciembre de 1993. La informacion obtenida en
la Estacion Lidar de Camagiiey (ELC) durante este periodo, y el subsiguiente de retorno a
niveles de fondo, tiene un gran valor debido a la escasez de este tipo de instrumento en la

region tropical, fundamentalmente durante este periodo.

El objeto de estudio de la presente tesis son los Aerosoles Estratosféricos de origen
volcanico y su efecto sobre la radiacion solar, dentro del campo de la simulacion numérica
del forzamiento radiativo provocado por estos constituyentes atmosféricos. Partiendo de la

hipdtesis de que, empleando mediciones realizadas con instrumentos de sondeo remoto de
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la atmosfera, como es el caso del lidar, es posible obtener una mejor respuesta de los
codigos de transferencia radiativa. El objetivo principal de esta tesis es el estudio del efecto
radiativo provocado por los Aerosoles Estratosféricos del Monte Pinatubo sobre el

archipié¢lago cubano y el Gran Caribe.
Los objetivos especificos del presente estudio incluyen:

- La validacion de las mediciones del lidar de Camagiiey, empleando informacion de
satélite y el establecimiento de los indices de correspondencias necesarios entre ellos,
para diferentes condiciones de perturbacion por aerosoles de origen volcanico en la
troposfera alta y la estratosfera baja.

- Determinacion de la forma de entrada de la informacion de aerosoles en el codigo de
transferencia radiativa.

- Cuantificar el forzamiento radiativo provocado por la nube de aerosoles estratosféricos
del Monte Pinatubo sobre nuestro pais y su representatividad de la region del Gran
Caribe.

- Determinar las respuestas de las diferentes bandas espectrales ante la presencia de
aerosoles estratosféricos de sulfato.

- Simular el efecto radiativo de posibles super — erupciones, con consecuencias severas y

catastroficas sobre la radiacion solar.

Se emplearan las mediciones de aerosoles estratosféricos originados por el volcan Monte
Pinatubo, realizadas en la Estacién Lidar de Camagiiey, tnicas de su tipo en el pais y en la
region del Gran Caribe. Se emplearan perfiles coincidentes del radiometro empleado en el
experimento de gases y aerosoles estratosféricos en su version dos (SAGE 11, Stratosferic
Aerosols and Gas Experiment II), para validar las mediciones realizadas en la ELC y
obtener los indices de correspondencias necesarios que permitan luego extrapolar estas
mediciones y los resultados de las simulaciones al Gran Caribe. El andlisis del
comportamiento de los flujos y la razén de calentamiento permitira establecer el efecto que
ejercen los aerosoles estratosféricos de sulfato sobre la radiacion solar en la region de onda

corta del espectro solar. Una vez obtenidos estos valores se podran generar escenarios sobre



el posible forzamiento radiativo de futuras erupciones, de diferentes magnitudes. Algunos

de los resultados obtenidos han sido publicados en revistas internacionales.

Los limites de la presente investigacion abarcan el estudio del forzamiento radiativo por
aerosoles en la region solar del espectro, enmarcado en un codigo de transferencia radiativa
de columna simple, por lo que no se tienen en cuenta los procesos de transporte y las
retroalimentaciones del sistema climéatico, asi como la respuesta espectral de los aerosoles

en la region de onda larga del espectro y la emision terrestre (A > 4.0 um).

Los aspectos novedosos de esta tesis consisten en que por primera vez se emplea un codigo
de transferencia radiativa para el célculo del forzamiento radiativo por aerosoles sobre
territorio cubano. De igual forma, es la primera vez que se emplea en el pais mediciones de
aerosoles estratosféricos de sulfato realizadas con lidar, para ser introducidos en el
mencionado cddigo de transferencia radiativa. Se ha determinado el caracter y la magnitud
del efecto radiativo de los aerosoles estratosféricos de origen volcénico y su respuesta en
diferentes bandas espectrales. Se simula, a partir de los resultados obtenidos, el efecto sobre
la radiacion de posibles super — erupciones. Se sientan las bases para la generacion de
posibles escenarios climaticos afectados por la presencia de aerosoles estratosféricos de
origen volcanico en Cuba y la regiéon del Gran Caribe. Se propone una nueva
denominacién, dentro las posibles catastrofes que pueden afectar a la nacidn, para ser

incluida en los protocolos de la Defensa Civil Cubana.
La tesis esta estructurada en seis capitulos:

- Resena bibliografica: En ella se definen los principales conceptos, importancia e
instrumentos empleados en la medicioén de aerosoles, asi como las principales fuentes de
origen y sus efectos.

- Materiales y métodos: Se describen las bases de datos empleadas asi como los métodos
para su procesamiento y comparacion; también se describe el codigo de transferencia
radiativa empleado.

- Validacion de los datos de la ELC mediante el empleo del satélite SAGE II: En este

capitulo se comparan las bases de datos empleadas y se establecen los indices de



correspondencia necesarios; se comparan los resultados obtenidos con estudios
anteriores empleando bases de datos similares.

Efecto radiativo de los aerosoles estratosféricos de Monte Pinatubo: Se estudia el
forzamiento radiativo provocado por los aerosoles estratosféricos del Monte Pinatubo, el
comportamiento de las perturbaciones de los flujos y la razéon de calentamiento para el
periodo de estudio, asi como ciclo diurno de las perturbaciones.

Fendémeno de reducciones severas y catastroficas de la radiacion solar: El objetivo de
este capitulo es la simulacion de los posibles efectos que tendrian sobre el clima la
ocurrencia de super — erupciones, sus efectos sociales y econdmicos, asi como las
estrategias de mitigacion.

Conclusiones y recomendaciones: Se muestran los principales resultados del presente
estudio y se realizan varias recomendaciones con el objetivo de perfeccionar los
resultados ya alcanzados, entre las que resalta la recomendacién de incluir entre las
posibles catastrofes que pueden afectar al territorio cubano, la denominacion:

“Disminucion prolongada de la radiacion solar que alcanza la superficie terrestre”.



Capitulo 1: Resena bibliografica



Capitulo 1. Resefia bibliogréfica.
1.1. Los aerosoles

La atmosfera, desde su formacion hace mas de 4.6 millones de afos, ha estado en constante
evolucion hasta alcanzar su composicion actual. En el presente, estd formada por diversos
gases cuyas concentraciones y presencia los ha clasificado como “permanentes”, entre los
cuales se encuentran el nitrogeno, el oxigeno y los llamados gases trazas. Formando parte
de esta misma atmoésfera se encuentran diversos componentes que debido a su variacion
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espacio — temporal han sido denominados “variables”, entre estos se halla el gas mas
importante desde el punto de vista meteoroldgico y climatico, el vapor de agua. Sin
embargo, formando parte de esta misma clasificacion, se encuentran suspendidas en la
atmosfera gran numero de particulas en estado solido o liquido, cuyas dimensiones lineales
oscilan entre 10* pm y 10 mm. De acuerdo a su tamafio, estas particulas pueden ser

clasificadas segun las siguientes categorias [Junge et al., 1961]:

o <0.01 pm Clusters de moléculas
e 001-10pum  Aerosoles

o > 10 pm Particulas precipitables

De acuerdo con el Cuarto Panel Intergubernamental para el Cambio Climatico (IPCC por
sus siglas en inglés) [/PCC, 2007], los aerosoles son: “particulas en estado sélido o liquido
suspendidas en el aire, con un tamafo tipico entre 0.01 y 10 um que permanecen en la
atmosfera por al menos unas horas”. El estudio de los aerosoles atmosféricos, es de gran
importancia para la comprension de un gran nimero de procesos fisicos y quimicos que
tienen lugar en la atmosfera, incluyendo el efecto de los aerosoles sobre el clima. El estudio
de estos es, sin embargo, es una tarea muy compleja debido a la gran variabilidad de
diversos factores tales como: las fuentes que los originan (volcanicos, marinos, etc.),
distribucion de tamafios de particulas (nucleos aitken, particulas gigantes, PM10, etc.),
composicion quimica (sulfatos, sales, etc.), propiedades Opticas, concentracion en tiempo y
espacio, y muchas mas. Estos factores y otros mas, son empleados a su vez, para clasificar

la gran variedad de aerosoles presentes en la atmdsfera.



Los aerosoles pueden tener origen natural o antrépico, asi como pueden incidir sobre el
clima en diversas formas: directamente a través de la dispersion y absorcion de la luz solar
e indirectamente, al actuar como nucleos de condensacion o modificando las propiedades

opticas y el tiempo de vida de las nubes [Minnis et al., 1993].

Un factor determinante en el estudio de los aerosoles, es la capa de la atmdsfera donde se
encuentren ubicados (troposfera o estratosfera). Los aerosoles troposféricos varian
significativamente en cantidad y composicion por regiones, con una escala espacial en la
horizontal que va desde 1 km hasta unos pocos cientos de kilometros. Estos aerosoles
tienen por lo general tiempos de vida muy cortos (desde unos minutos hasta semanas),
debido fundamentalmente a los procesos fisico — quimicos y dindmicos que tienen lugar en
esta region de la atmosfera y a la gran variedad de tamafios de particulas y composicion

quimica de los mismos [ASA4P, 2006].

Para lograr comprender en su totalidad la influencia que los aerosoles ejercen sobre el
tiempo y el clima, son necesarias observaciones a las escalas espacio — temporales en que
tienen lugar los procesos y fendmenos que los originan y gobiernan, su evolucion y

eliminacion de la atmoésfera [ASAP, 2006].
1.2. Lacapa de aerosoles estratosféricos

Las concentraciones de aerosoles en la estratosfera estin gobernadas por dos estados:
perturbado y no perturbado. El primero se refiere a un incremento considerable en las
concentraciones de aerosoles de sulfato como consecuencia de erupciones volcéanicas
intensas. Este es, sin duda, el principal mecanismo de formacion de la capa de aerosoles
estratosféricos. El segundo, estd referido a las condiciones conocidas como “fondo” o
calma volcénica, donde la presencia de aerosoles de sulfato en esta region de la atmosfera
se debe fundamentalmente al transporte a través de la tropopausa tropical de diversos
compuestos. A través de diversos mecanismos fisicos — quimicos y dinamicos, estos

compuestos dan lugar a la formacién de esta capa de aerosoles [ Weisenstein et al., 1997].

En condiciones de calma volcanica, el precursor gaseoso por excelencia para la formacion
de la capa de aerosoles estratosféricos de sulfato es el acido sulfurico (H,SO4). Este es

formado por un grupo de compuestos portadores de azufre, principalmente el SO, y el
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SOC, los cuales, al igual que otros compuestos, necesitan de la conveccion profunda en los
tropicos para alcanzar la parte inferior de la capa de la tropopausa tropical para poder
penetrar la estratosfera. No obstante, la mayor contribucion de H,SO4 a la capa de aerosoles
estratosféricos tiene lugar luego de la ocurrencia de erupciones volcanicas intensas de

caracter explosivo [4SAP, 2006].
1.2.1. Condiciones de fondo

Con el desarrollo de nuevas técnicas e instrumentos, el estudio de los aerosoles ha
alcanzado importantes niveles en la actualidad, sobre todo el referido a los aerosoles
estratosféricos. En condiciones de calma volcdnica esta capa esta formada
fundamentalmente por compuestos de sulfuro contenidos en los gases trazas originados en
la troposfera. Estos llegan a la estratosfera a través de la tropopausa tropical, que luego de
oxidarse, se convierten en acido sulfurico y se condensan junto con el agua formando
pequenas gotas de H,SO4 + H,O, en una composicion aproximada de 75 % de H,SO4 y 25
% de HyO [4SAP, 2006].

El precursor gaseoso para la formacion de los aerosoles estratosféricos de sulfato es el
H,SO4. En la troposfera este gas tiene un periodo de vida muy corto, en el orden de los
minutos, y es eficientemente eliminado de esta region de la atmdsfera por deposicion seca y
humeda, y por la conversion gas — particula, dando lugar a nuevos compuestos de sulfatos.
Salvo la inyecciéon de importantes cantidades de sulfatos producto de las erupciones
volcanicas intensas, el H,SO, estratosférico se forma fundamentalmente como
consecuencia de la fotdlisis del Sulfuro Carbénico (SOC) [Crutzen, 1976] y por la
oxidacion in situ del Dioxido de Azufre (SO,) y del SOC. De forma general el perfil
vertical de este compuesto disminuye exponencialmente con la altura a través de la
troposfera libre, sin embargo, en presencia de una fuerte conveccidon y de sistemas de

tormentas, este comportamiento es quebrantado.

Otros compuestos de menor importancia pero que contribuyen a la formacion de la capa de
aerosoles estratosféricos en condiciones de calma volcanica son el Disulfuro de Carbono
(CS,), el Sulfuro de Hidrogeno (H,S) y en menor cuantia las particulas césmicas, resultado

de la desintegracion de meteoritos al ingresar en la atmosfera. El combustible solido



empleado en los motores de los cohetes que son utilizados para la actividad espacial, es otro
de los compuestos que contribuyen con la capa de aerosoles estratosféricos, depositando
particulas de AlL,O3; [Danilin et al., 2001]. Este compuesto tiene un periodo de vida en la
estratosfera de 0.28 afios aproximadamente. La radiacién cosmica contribuye, pero en una
escala mucho menor, practicamente despreciable, con la presencia de azufre y sulfatos en la

estratosfera.
1.2.2. Importancia de los aerosoles estratosféricos

El forzamiento radiativo provocado por los aerosoles juega un rol fundamental en el
cambio climatico global [/PCC, 2001, 2007]. En tal sentido, la comunidad cientifica
internacional ha realizado y lleva a cabo, diversos esfuerzos para comprender los
mecanismos, incertidumbres y consecuencias medioambientales del forzamiento radiativo
por aerosoles. El interés creciente en el estudio del rol que desempefia este constituyente
atmosférico ha sido demostrado en diversos paneles internacionales [NRC, 1996; IPCC,

2001, 2007].

Los aerosoles estratosféricos en general y los de origen volcanico en particular, son de gran
importancia en una serie de procesos que afectan la atmosfera desde el punto de vista
quimico y del balance de radiacion de esta, fundamentalmente luego de que grandes

volimenes de estas particulas son inyectadas a la atmdsfera.

Durante periodos con grandes cargas de aerosoles volcanicos, se hace evidente la reduccion
de la concentracion de ozono, debido a los procesos quimicos heterogéneos que tienen
lugar. Las concentraciones de diversos gases trazas se ha visto igualmente afectada por la
presencia de los aerosoles estratosféricos, particularmente los NOy. Las concentraciones de
estos gases se han visto severamente reducidas luego de erupciones intensas como las de
los volcanes El Chichon en 1982 y la del Pinatubo en 1991, afectando fundamentalmente la
columna de NO, [Johnston and McKenzie, 1989; Johnston et al., 1992]. Indirectamente, los
cambios provocados en las concentraciones de NOx por la presencia de los aerosoles
estratosféricos, afectan las concentraciones de gases tales como los cloruros (ClOy) y los
hidroxilos (HOy), los cuales a su vez reaccionan con el ozono estratosférico [Wennberg et

al., 1994; Solomon et al., 1996]. En Cuba se han realizado estudios sobre las
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concentraciones de compuestos de NOy en los aerosoles y la lluvia en varias localidades, y
se han establecido las velocidades de deposicion tanto seca como humeda de estos [Cuesta

et al., 2000, 2001].

Durante periodos de calma volcanica, cuando las concentraciones de aerosoles se
mantienen en niveles de fondo, el efecto radiativo que estos producen es practicamente
despreciable. Sin embargo, luego de que ocurra una erupcion volcanica intensa, y grandes
volumenes de aerosoles de sulfato logran ser inyectados en la estratosfera, tiene lugar un

importante impacto radiativo, como se pretende demostrar en el presente estudio.

Los aerosoles estratosféricos ejercen también una influencia indirecta sobre la troposfera,
cuando, al ser transportados hacia la troposfera alta, afectan los procesos microfisicos que
tienen lugar en las nubes de conveccion profunda [Minnis et al., 1993]. La distribucién de
los aerosoles estratosféricos contribuye también a la comprensiéon de los procesos de
circulaciéon en la estratosfera, tales como los cambios en la circulacion meridional
asociados con la Oscilacion Cuasi Bienal y cambios estacionales en la circulacion Brewer —

Dobson [Trepte and Hitchman, 1992; Hitchman et al., 1994].
1.3. Aerosoles estratosféricos de origen volcanico

La presencia de aerosoles en la atmoésfera luego de grandes erupciones volcénicas ha sido
reportada por los observadores mas agudos desde tiempos remotos. Historias de prolongada
oscuridad, a menudo asociadas con condiciones de frio no habituales, asi como con
periodos de escaseces y penurias, son comunes en los mitos y leyendas de no pocas
culturas. En los papiros egipcios se corrobora lo planteado en la Biblia en el Libro del
Exodo de que “hubo una densa oscuridad en toda la tierra de Egipto por tres dias”. Relatos
parecidos se pueden encontrar por ejemplo en la literatura Griega y Maya [Rampino, 1988].
Los estudios de grandes erupciones volcanicas ocurridas en el pasado han encontrado la
relacion entre las escrituras egipcias y lo planteado en la Biblia respecto a la oscuridad y la
lluvia de ceniza en los tiempos del Exodo. La ocurrencia de la erupcion explosiva del
Santorini en el mar Egeo, conocida también como Thera, en el segundo milenio antes de

Cristo, contribuy6 a una grave crisis en la civilizaciéon minoica de Creta [Marinatos, 1939].
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Los efectos de esta erupcion no solo llegaron a afectar Egipto por varios dias, sino que fue

registrada incluso en China.

Todo hace indicar que fue el misionero Sereno Bishop, destacado en las islas Hawaii, uno
de los primeros observadores en describir la presencia de los aerosoles estratosféricos de
origen volcénico cuando a finales de Agosto de 1883, nueve dias después de la erupcion del
Krakatoa, describio el anillo rojizo que se formo6 alrededor del sol. A partir de ese entonces,
este fendmeno Optico debido a la difraccion de la luz solar por la presencia de pequefias

particulas en la atmoésfera, se conoce como “anillos de Bishop” [Rampino et al., 1988].

La conexion entre las grandes erupciones volcanicas y las perturbaciones en las
propiedades opticas de la atmosfera fueron establecidas desde finales del siglo XIX por el
clasico estudio realizado por la Comision del Krakatoa [Russell and Archibald, 1888]. El
primer reporte publicado, donde se sugiere la presencia de una capa persistente de
aerosoles, data de 1927 [Gruner and Kleinert, 1927] mediante la observacion de

crepusculos color purpura.

No fue hasta finales de los afos 50 cuando se realizaron las primeras mediciones
cuantitativas de aerosoles estratosféricos, caracterizandose la altura, tamafio, masa y
composicion de los mismos; empleando para ello, mediciones de impactadores de
particulas instalados en globos sondas [Junge et al., 1961]. El caracter global de la
distribucion de los aerosoles estratosféricos se establecid poco después, con el empleo de
impactadores a bordo de globos y aviones [Junge and Manson, 1961; Chagnon and Junge,

1961].

A inicios de la década de los 70 H. H. Lamb [1970], present6 evidencias empiricas de la
conexion entre las erupciones volcénicas y el clima. Su principal contribucion radico en la
tabulacion cronoldgica de las erupciones volcdnicas mas importantes en el periodo
posterior a 1500 d.C. y el establecimiento de indices para estimar la cantidad de ceniza
volcanica liberada a la atmdsfera. Una importante contribucion al estudio de las erupciones
volcanicas y su relacién con el clima fue el establecimiento del Indice de Explosividad
Volcanica (VEI, por sus siglas en inglés). Con el empleo de este indice es posible

cuantificar la magnitud de las erupciones volcanicas [Newhall and Self, 1982]. En la
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actualidad esta perfectamente claro que lo mas importante, en cuanto a efectos climaticos se
refiere, luego de una erupcion volcanica, es la cantidad de compuestos de azufre que son
expulsados por los volcanes a la atmosfera, independientemente de la cantidad de cenizas
expelidas por este. Otros factores que deben tenerse en cuenta son la ubicacion geografica
de la erupcion, la época del afio y las condiciones climaticas prevalecientes (ej. la fase del
ciclo de la oscilacion cuasi bienal). Todos estos factores en su conjunto determinan la

extension y tiempo de vida de la nube de aerosoles estratosféricos resultante.

La mayor perturbaciéon en los niveles de aerosoles estratosféricos proviene de las
inyecciones periddicas de sulfatos a esta capa. Millones de toneladas (Megatones, Mt) de
SO, y otras particulas son transportados directamente hacia la estratosfera por las
erupciones volcanicas intensas de caracter explosivo. En el periodo inicial que sucede una
erupcion de este tipo, las particulas mas pesadas precipitan por efecto gravitacional, en un
lapso de tiempo que oscila entre minutos y semanas. Solamente los compuestos gaseosos
logran permanecer mayor tiempo y por tanto, son los responsables de los efectos
climaticos. Las particulas de cenizas no producen este tipo de efecto, sino solamente
afectaciones de caracter local y regional en las condiciones del tiempo en el lapso de dias y
semanas siguientes a la erupcion. Estas afectaciones llegan a tener caracter catastrofico,

segun la intensidad de la erupcion, en las regiones mas proximas al volcan que las origina.

Los compuestos que contienen azufre, aunque no son los més abundantes dentro de los
eventos volcénicos, si son los mayores responsables de los efectos de cardcter climatico.
Las principales cantidades de gases sulfurosos introducidos en la capa de aerosoles
estratosféricos por las erupciones volcanicas son en forma de SO, [Pollack et al., 1976;
Newhall and Self, 1982; Rampino and Self, 1984] y en ocasiones se encuentran también

contribuciones en composicion de HaS [Luhr et al., 1984].

Una vez en la estratosfera el SO, se transforma en H,SO4 que luego se condensa para
formar concentraciones de gran nimero de pequefias particulas de H,SO4 + H,O a través de
un proceso de nucleacion binaria homogénea. Este es un proceso que tiene lugar pocas
semanas después de la erupcion. Las particulas formadas subsecuentemente se coagulan

para formar una distribucion estable de tamafios de aerosoles de caracter bimodal. El
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cambio mas significativo en la distribucion de fondo luego de una erupcion volcéanica es un
incremento significativo en el numero de particulas centradas en el modo de 0.4 um de

radio [ASAP, 2006].

Dentro de los ultimos 120 afios han ocurrido 8 grandes erupciones volcanicas, 4 de ellas
entre los afios 1880 y 1910 y las otras 4 a partir de 1960. Las ultimas tres décadas del
pasado siglo son consideradas como un periodo relativamente activo en cuanto a actividad
volcanica [Sato et al., 1993; Stothers, 1996]. Durante este ultimo periodo, la mayor
contribucion a la capa de aerosoles estratosféricos han sido precisamente las erupciones
volcénicas ricas en sulfuro, tres de las cuales han tenido un impacto estratosférico global:
Fuego (14° N, Octubre de 1974, 3 — 6 Mt), El Chichon (17° N, Abril de 1992, 12 Mt) y el
Pinatubo (15° N, Junio de 1991, 30 Mt) [McCormick et al., 1995]. Estos volcanes han
tenido indices de explosividad volcanica (VEI) > 4 [Carn et al., 2003] y los volumenes de

SO, emitidos han sido importantes.

Los aerosoles troposféricos generados por la erupcion de El Chichon fueron reportados en
Cuba a partir de observaciones de satélites [Mojena y Garcia, 1984], mientras la nube de
aerosoles estratosféricos se propago hacia el oeste y tardd 21 dias en circunvalar la tierra

[Matson y Robock, 1984].

Los aerosoles provocados por erupciones que tienen lugar en latitudes medias y altas
generalmente tienden a ser transportados hacia altas latitudes donde la subsidencia y otros
procesos dinamicos los eliminan muy eficientemente de la estratosfera. Como resultado, las
erupciones no tropicales van a tener un efecto poco significativo en los niveles de aerosoles
estratosféricos de caracter global, fendmeno asociado al sistema de transporte atmosférico.
Igualmente, erupciones volcdnicas en la region tropical que no alcancen los 20 km de
altura, estan destinadas a tener un comportamiento similar a las que ocurren en latitudes

medias y altas.
1.3.1. Erupcién del Monte Pinatubo

La erupcion del volcan Monte Pinatubo, localizado en los 15° 08” N y los 120° 21° E, al
oeste de la isla Luzon en las Filipinas, fue la erupcion mas intensa del siglo XX, basado en

los volumenes de particulas lanzadas a la atmdsfera (entre 5y 10 km?) [Scott et al., 1996] y
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en la perturbacion provocada en los niveles de aerosoles estratosféricos [McCormick et al.,
1995]. Después de varias semanas de actividad volcanica precursora, la erupcidon principal
ocurrié alrededor de las 13:42 hora local el 15 de Junio de 1991, con una duracion

aproximada de 9 horas.

La columna de gases que generd esta erupcion alcanzoé los 35 km de altura [Lynch and
Stevens, 1996], formando una gran nube en forma de sombrilla. La nube de aerosoles
generada se separd en altura en dos porciones, una rica en SO, y la otra rica en cenizas, la
primera se ubic6 a ~25 km de altura y la segunda a ~22 km. Esto permitié que la capa de
SO, viajara hacia el oeste a una velocidad un tanto mayor que la capa de cenizas [Guo et
al., 2004b]. Los aerosoles de sulfatos inyectados a la estratosfera produjeron la mayor
perturbacion de esta capa desde la erupcion del Krakatau en 1883 [McCormick and Veiga,
1992; Sato et al., 1993].

La nube de aerosoles se disperso rapidamente alrededor de la Tierra en aproximadamente
tres semanas y al afio habia cubierto practicamente todo el planeta. Las particulas de
sulfato estuvieron presentes en la nube de aerosoles desde los primeros momentos de la
erupcion, la masa de sulfatos detectada inicialmente fue de 3.3 Mt y luego de 5 dias se
habia incrementado entre 12 y 16 Mt [Guo et al., 2004b]. La densa nube de aerosoles causd
un dramatico descenso en la cantidad de radiacion neta que alcanz6 la superficie terrestre,
provocando un forzamiento climatico estimado en dos veces el provocado por El Chichon

[Angel and Korshover, 1993].

Las grandes masas de cenizas volcanicas y gases mesclados con hidrometeoros, que fueron
inyectadas directamente a la estratosfera, produjeron significativos efectos
medioambientales, atmosféricos y climaticos a escala global [McCormick et al., 1995; Self

et al., 1996; Robock, 2002]. Entre los efectos mas significativos se incluyen los siguientes:

1. Los efectos sobre los procesos radiativos globales provocaron la coexistencia de
efectos de enfriamiento troposférico (retrodispersion de la radiacidon solar hacia el
espacio) y calentamiento estratosférico (absorcion de la radiacion infrarroja por los

aerosoles) [McCormick et al., 1995]. Efectos en las temperaturas en superficie
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como: enfriamiento durante el verano y calentamiento durante el invierno en el
hemisferio norte entre uno y dos afios posteriores a la erupcion [Robock, 2002].

2. La gran carga de aerosoles estratosféricos de sulfato provocaron perturbaciones
quimicas y dinamicas, afectando las concentraciones de NO,, Cl y O3 e
incrementando la opacidad estratosférica [McCormick et al., 1995].

3. Destruccion del ozono estratosférico debido a reacciones heterogéneas con los
aerosoles de sulfato y a cambios en la circulacion luego de la erupcion [Kinne et al.,
1992].

4. Efectos climaticos que perduraron varios afos después de la erupcion [Robock,

2002].

Como resultado de la gran carga de aerosoles estratosféricos, las concentraciones de ozono
en latitudes medias alcanzaron niveles bajos record durante 1992 — 1993. Durante los afios
1991 — 1992 se observo un asombroso decrecimiento en las concentraciones de ozono y un
abrupto incremento en las velocidades de destruccion del mismo sobre la Antértica. La
disminucién del ozono en el hemisferio sur estd asociada en parte, a la presencia de los
aerosoles del Pinatubo pero, también, a los aerosoles generados por la erupcion del Monte
Hudson en Chile durante Agosto de 1991 [Doiron et al., 1991; Barton et al., 1992]. Las
concentraciones de aerosoles de este ultimo, fue opacada en unos pocos meses por la
erupcion meses antes del volcan Pinatubo [Pitts and Thomason, 1993]. El agujero de ozono
del hemisferio sur increment6 su tamaiio a valores sin precedentes (27 x 10° km?®) en 1992 y
la razon de disminucion observada fue la mas rapida jamas vista hasta ese entonces
[Brasseur, 1992; Hofmann et al., 1992, 1994]. Esta drastica disminucion incrementéd
considerablemente la cantidad de radiacion ultravioleta bioldgicamente destructiva que

alcanzo la superficie de la tierra [ Vogelmann et al., 1992; Smith et al., 1992].

Los aerosoles generados incrementaron considerablemente el albedo del sistema terrestre y
gjercieron un significativo forzamiento climatico [Stenchikov et al., 1998, Brogniez et al.,
1999]. Sin dudas, la erupcion del volcan Monte Pinatubo ha sido la erupcion de caréacter
explosivo mejor documentada hasta la fecha, con observaciones exactas y confiables

realizadas con el empleo de diversos tipos de instrumentos [/PCC, 2007]. Esta erupcion
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fue también documentada por la Estacion Lidar de Camagiiey (ELC) en su periodo de

decrecimiento [Anturia y Sorochinski, 1995].

Se estima que la erupcion del volcan El Chichon, en México, el 4 de Abril de 1982 inyecto
7 Mt de SO; a la estratosfera mientras que en el caso del Pinatubo, la cantidad inyectada fue
de 20 Mt [Bluth et al., 1992]. La masa de aerosoles resultante después de la transformacion
del SO, en H,SO4 se ha estimado en 20 Mt para el caso de El Chichon y en 30 Mt para el
Pinatubo. El comportamiento y caracteristicas de la nube de aerosoles del Pinatubo y las
diferencias respecto a la erupcion de El Chichon, fundamentalmente respecto a pequenas

escalas de tiempo, fueron abordados por Antuia [1996].

1.4. Efectos climéticos provocados por los aerosoles estratosféricos de

origen volcanico

Los efectos producidos por los aerosoles estratosféricos originados por las erupciones
volcanicas mas intensas son clasificados como directos e indirectos. Los efectos directos
son los producidos por la interaccion de los aerosoles estratosféricos con la radiacion solar
y terrestre, asi como los resultantes de la presencia de dichos aerosoles en la estratosfera y
su interaccion con otros componentes de la misma. El primero es el mecanismo
fundamental de influencia de los aerosoles estratosféricos sobre el clima y el estado del

tiempo [Ramachandran et al., 2000].

También son efectos directos, la disminucidon del ozono estratosférico [Grant, 1996] y la
posible inseminacion de nubes cirros [Sassen et al., 1992]. Se ha documentado ademas la
reduccion de la precipitacion tropical por un periodo entre 1 y 2 afos siguientes a la
erupcion. Este fendémeno se asocia al bloqueo de la radiacion solar y la reduccion de la
evaporacion, los cuales son efectos que se atribuyen a la presencia de grandes
concentraciones de acrosoles en la estratdsfera [Robock, 2002]. Otro efecto, es la reduccion
del ciclo diurno de radiacion durante varios dias siguientes a una erupcién en las

proximidades del volcan [Robock and Mass, 1982].

Al resto de los efectos no producidos directamente por estos mecanismo se le clasifica
como efectos indirectos, también llamados retroalimentaciones [Robock, 2000; Antuna,

2003]. Uno de ellos es el llamado “calentamiento invernal” que se manifiesta como la
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ocurrencia de inviernos mas calidos en las regiones continentales del Hemisferio Norte

[Robock and Mao, 1995].

Entre los efectos provocados por las erupciones volcanicas se encuentra la reduccion de la
temperatura en superficie como consecuencia del apantallamiento solar. En el caso
particular de Cuba, Antufia et al. [1994] reporté anomalias de hasta -1° C en el afio 1982
como consecuencia de la presencia de los aerosoles provocados por la erupcion de El
Chichon. Estudios de la tendencia de las temperaturas sobre Camagiiey, luego de las
erupciones volcanicas del Agun, El Chichon y el Pinatubo, corroboran la tendencia
decreciente de estas tanto en superficie como en la troposfera, hasta tres afios posteriores a

las respectivas erupciones [Anturia et al., 1996 a'y b].

Con el objetivo de estimar los efectos que provocan sobre el clima los aerosoles
estratosféricos de origen volcanico se emplean modelos numéricos, los cuales permiten
evaluar el forzamiento radiativo provocado por tales aerosoles. Estos modelos y codigos
radiativos, como el empleado en el presente estudio, permiten generar escenarios sobre el
posible efecto climatico de futuras erupciones con magnitudes similares o superiores a las

ya conocidas.

El efecto radiativo provocado por los aerosoles estratosféricos de origen volcanico,
fundamentalmente los originados por el Pinatubo, han sido modelados por varios autores
quienes han empleado diversos tipos de modelos. El aumento y decrecimiento de las
concentraciones de los aerosoles estratosféricos resultantes de esta erupcion han servido
para crear las bases de la modelacion del forzamiento radiativo por aerosoles debido a
erupciones volcanicas explosivas. Stenchikov et al. [1998], emple6 una version mejorada
del Modelo de Circulacion General (MCG) de la atmosfera ECHAM 4, los valores de
forzamiento calculados alcanzan los -6 Wm™ en superficie para el mes de Enero de 1992.
Valores similares fueron obtenidos por Andronova et al. [1999]. Ramachandran et al.
[2000] empled el MCG SKYHI perteneciente al Laboratorio Geofisico de Dinamica de los
Fluidos (GFDL), cuyo codigo de transferencia radiativa empleado es muy similar al
utilizado en el presente estudio, pero incluye la banda del infrarrojo lejano desde 4.55 pum

hasta oo, dividido en 8 bandas espectrales.

18



1.5. Fendmenos de reducciones severas de la radiacion solar

Existen tres tipos de fendmenos que pueden provocar reducciones severas de la radiacion

solar y por tanto tener consecuencias climaticas:

e Impacto de un objeto extra-terrestre sobre la superficie terrestre [Chapman, 2004;
McGuire, 2006]

e Guerra Nuclear [Sagan, 1985; Robock, 1989; Robock et al., 2006]

e Erupciones volcanicas [Sparks, S. y Self. S. et al., 2005; McGuire, 2006]

Los eventos antes mencionados tienen diferentes origenes y manifestaciones. Mientras que
el impacto de un meteorito y las erupciones volcanicas tienen un cardcter totalmente
natural, la guerra nuclear es de origen antropogénico. Sin embargo, estos tres eventos tienen
un mismo elemento comun, el hecho de que una enorme cantidad de aerosoles alcanza la

estratosfera y permanece en la misma durante un periodo de varios afios.

En el caso del impacto de un objeto extra — terrestre sobre la superficie terrestre,
dependiendo de la composicion del objeto, su masa y la velocidad de impacto, pueden ser
transportados a la estratosfera: roca pulverizada, sulfatos y 6xidos de nitrégeno, los cuales
seran liberados de la masa que forma el objeto en si mismo. Grandes volumenes de hollin,
resultantes de los incendios producidos por la radiacion térmica que se genera producto del
impacto, son ingresados también a la atmosfera y pueden alcanzar la estratosfera [7Toon et
al., 1997]. Este fendbmeno ha ganado notoriedad en los ultimos tiempos y se realizan
esfuerzos con el objetivo de crear las capacidades para prevenir el impacto de un asteroide,
asi como, establecer politicas internacionales para la mitigacion en caso de un impacto

inevitable [4SE, 2008].

Durante una guerra nuclear ocurririan grandes incendios producto de las explosiones
nucleares, generando grandes cantidades de hollin y otras sustancias resultantes de la
combustion de disimiles materiales, en las ciudades y areas rurales; dependiendo de si el
conflicto desatado tiene caracter global [Robock, 1989] o regional [Robock et al., 2006].
Como consecuencia de la enorme cantidad de aerosoles generados por las explosiones de
los artefactos nucleares se produciria un rapido descenso de las temperaturas, la
precipitacion y la insolacion, dando lugar al llamado “invierno nuclear” [Robock et al.,
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2006b]. Debido al transporte troposfera — estratosfera a través de la tropopausa tropical,
grandes volumenes de aerosoles pueden alcanzar la estratosfera contribuyendo
sustancialmente con la capa de aerosoles estratosféricos y prolongando por tanto el efecto

de invierno nuclear.

Mientras que la troposfera esta caracterizada por un régimen convectivo en el que se
combinan, tanto el transporte zonal-meridional como el vertical, acrecentado este ultimo
por la conveccion; en la estratosfera predomina un régimen radiativo, combinado con un
transporte preferentemente zonal. Dependiendo del evento que los produzca los aerosoles
tienen composiciones diferentes por lo que, sus propiedades radiativas, su transporte y sus
tiempos de deposicion son diferentes, dando lugar a variaciones tanto de los periodos de
duracion como de la intensidad del fenomeno de reduccion de la radiacion solar [Robock et
al., 2006; McGuire, 2006]. No obstante, en ausencia de estudios sobre los dos primeros
eventos en nuestro pais, pueden emplearse los resultados obtenidos sobre la reduccion
severa de la radiacién solar provocada por erupciones volcénicas, como una primera

aproximacion.

No existen limites exactos entre las reducciones de la radiacion solar severa y catastrofica.
En general se reconoce que las erupciones calificadas como severas producen reducciones
que pueden ser extremas y que las super-erupciones provocan las reducciones catastroficas.
Estas super-erupciones son producidas por los llamados “supervolcanes”. Una muestra de
la importancia que le ha concedido la comunidad cientifica de conjunto con las autoridades
a cargo de prevenir desastres naturales es el reciente estudio titulado: “Super-erupciones:
Efectos globales y peligros futuros” [Sparks and Self, et al., 2005]. El mismo fue realizado
por un equipo de trabajo de la Sociedad Geologica de Londres y presentado al Ministro de
Ciencias de Gran Bretana. Este reporte aunque compila valiosa informacioén sobre los
super-volcanes, su ubicacion en el planeta y las frecuencias con que han hecho erupcion
histéricamente, no brinda informacidon cuantitativa sobre la duracion ¢ intensidad de la

reduccidn catastrofica de la radiacion solar que ellos producen.

En el presente estudio se aborda solamente la perturbacion sobre la radiacion solar que

alcanza la superficie en nuestro pais y la region del Gran Caribe, en el caso de que esté
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presente una nube de aerosoles estratosféricos producida por una erupcidon volcanica

intensa. No se abordan los efectos sobre la dindmica ni las retroalimentaciones.

En la actualidad se reconoce que las erupciones volcénicas tiene un rol importante en las
variaciones climdticas a escala decadal. Un ejemplo lo muestra el anélisis del periodo entre
1400 y 1850 en el que las erupciones volcanicas ocurridas explican entre el 18% y el 25%
de la varianza decadal de la temperatura media anual del Hemisferio Norte [Crowley and
Kim, 1999]. En cuanto a la frecuencia de ocurrencia de las erupciones volcanicas que
provocan efectos climaticos, un estudio reciente determiné las probabilidades de ocurrencia
de tales fenomenos. En un periodo de 10 afios la probabilidad de ocurrencia de una
erupcion que produzca una perturbacion radiativa > -1 Wm™ es de entre el 35 y el 40 %.
Mientras la probabilidad de una erupcién que ocasione una perturbacion radiativa > -3
Wm? es de entre el 15 y el 25 % [Hyde and Crowley, 2000]. Una ilustracion de la

frecuencia de eventos catastroficos aparece en la Tabla 1.1.

Tabla 1.1: Sumario de eventos geofisicos globales causantes de catidstrofes repentinas. Tabla No.1 de
McGuire, [2006]. (Tabla reproducida con permiso del autor). NEA: Near Earth Asteroid (Asteroide
cercano a la tierra).

Ocurrencias seleccionadas Ubicacion/region | Frecuencia
Tipo de Evento en el pasado identificada de estimada
Geofisico Global (Edades: afos antes del presente, futuro peligro de eventos
excepto donde se indique) (seleccionada) (afos)
Impacto de un Zhamanshin (Kazakhstan) 0.9 x 106; NEA dC 1950
. . . . (probabilidad de 5
asteroide de 1 km | Eltanin (Impacto marino en el Océano | . ] 6.0x 10
de diametro Sur) 2.15 x 10° impacto [ en 300,
) 16 Marzo de 2880)
. Yellowstone, EU (0.64 x 10°y . .
Sul‘)/ Zﬁ_ce;;r; (;mn 2.1 x 10°) Toba, Indonesia Arélllll(;)egfel izf;gzg >5x10*
(7.35 x 10 y
Cé)clzgrsl(i)cg: 1301;1s Archipiélagos de
p Mauna Loa, Hawaii (1.20 x 105) Hawaii, Canarias y ~10*
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En el caso de las super-erupciones, se ha estimado que la masa que producen sus
erupciones tiene un volumen mayor, al menos, en 150 veces al producido por la erupcién
del Monte Pinatubo. Un estudio reciente determiné que desde el periodo Ordovicico (~440
millones de afios atras) hasta nuestro dias, se han producido un total de 47 erupciones de
este tipo. La frecuencia de ocurrencia de las mismas ha sido de 1.4 eventos cada 1 millon
de afos durante los ultimos 36 millones de afos [Mason et al., 2004]. Se estima que la
masa de aerosoles transportada a la estratosfera por una erupcion volcénica intensa (en Mt)
es de 2 a 3 veces la masa de magma producida por la erupciéon en km® [Sthoters et al.,

1986].

Las erupciones volcanicas severas mas conocidas y mejor estudiadas han tenido lugar en

los ultimos 250 afios. Entre ellas se destacan las que aparecen en la Tabla 2.1.

Tabla 2.1: Erupciones volcanicas severas en los tltimos 250 afios. Masa SO, significa masa de sulfato
que alcanza la estratosfera.

Volcan Afo Masa SO, Referencias
Tambora (Indonesia) 1815 60 Mt Self et al., 2004
Laki (Islandia) 1873 40 Mt" | Grattan and Pyatt, 1999
Krakatoa (Indonesia) 1883 29 Mt Sigurdsson et al., 1990
El Chichén (México) 1982 7 Mt Bluth et al., 1992
Pinatubo (Filipinas) 1991 15 Mt Guo et al., 2004a

* En los tres primeros pulsos de la erupcion, este volcan emitio 40 Mt de SO, a
la atmoésfera, llegando a alcanzar las 122 Mt de este compuesto en los S
primeros meses.

1.6. Mediciones de aerosoles estratosféricos

Para cuantificar la carga de aerosoles estratosféricos y poder describir el rol que juegan las
erupciones volcanicas, es necesario realizar mediciones de los mismos durante largos
periodos de tiempo; fundamentalmente de las condiciones de fondo, con el objetivo de
poder establecer la linea base de los aerosoles estratosféricos. Las propiedades de los
aerosoles estratosféricos son medidas con diferentes tipos de instrumentos, donde cada uno
de ellos mide elementos particulares de sus propiedades. Ninguno de los instrumentos
actualmente empleados para estas mediciones ofrece una caracterizacion completa de la

composicion y distribucion de tamafios de particulas de los aerosoles.
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Los instrumentos empleados para las mediciones de aerosoles estratosféricos pueden ser
agrupados en dos grandes tipos: in situ y remotos. Los primeros son por lo general
contadores de particulas Opticos que han sido instalados en globos sondas y aviones; los
segundos, se dividen en dos grandes grupos: pasivos y activos. Los pasivos son aquellos
que no poseen una fuente de radiacion propia y emplean por tanto, la generada o emitida
por otra fuente, ejemplo el sol, en este grupo se encuentran la mayoria de los instrumentos
que son instalados a bordo de satélites (ej. radiometros, fotdmetros, etc.). Los activos son
por su parte instrumentos que tienen su propia fuente de emision (ej. electromagnética o
laser), como es el caso de los radares o los lidares, respectivamente. Las primeras
mediciones de aerosoles estratosféricos fueron realizadas precisamente empleando
instrumentos in situ a finales de la década de los 50. Estos instrumentos han sido mejorados

en la actualidad permitiendo medir un espectro mayor de tamafios de particulas.
1.6.1. Instrumentos satelitales

Existe una gran variedad de instrumentos a bordo de satélites con los cuales se han
realizado y realizan mediciones de aerosoles estratosféricos. Las primeras experiencias en
este campo datan de 1975 en la mision Soyuz — Apollo. Durante dicha misién y en el marco
del proyecto “Mediciones de Aerosoles Estratosféricos” (SAM, por sus siglas en inglés),
fueron realizadas estas mediciones apuntando directamente hacia el sol con un fotometro
solar de una sola longitud de onda (830 nm). Estas mediciones fueron realizadas durante

dos eventos de salida y puesta de las naves espaciales [Pepin et al., 1977].

Las mediciones regulares de extincidbn por aerosoles, realizadas desde un satélite,
comenzaron en 1978 en el marco del proyecto “Mediciones de Aerosoles Estratosféricos I1”
(SAM II, por sus siglas en inglés), el cual practicaba 15 mediciones de salidas y puestas de
sol en un dia [McCormick et al., 1979, 1981; Russell et al., 1981]. Las mediciones
realizadas durante este proyecto comenzaron el 29 de Octubre de 1978 y se extendieron
hasta el 18 de Diciembre de 1993, produciendo una base de datos sobre aerosoles a una

longitud de onda de 1.0 um, para latitudes medias y altas.

El “Experimento de Gases y Aerosoles Estratosféricos I” (SAGE I, por sus siglas en

inglés), fue realizado al igual que los casos anteriores con un fotdmetro solar, pero con
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cuatro longitudes de onda (1000, 600, 450, y 385 nm), produciendo gran cantidad de
informacion sobre aerosoles, ozono (O3) y didxido de nitrogeno (NO,). Este experimento
abarc6 desde Febrero de 1979 hasta Noviembre de 1981. La version dos de este
instrumento (SAGE II), fue sin dudas, una de las mas exitosas en la medicién de aerosoles
estratosféricos. A bordo del Satélite de Balance de Radiacion de la Tierra (ERBS, Earth
Radiation Budget Satellite), el espectrometro instalado posee un total de siete longitudes de
onda (386, 448, 452, 525, 600, 935 y 1020 nm), y suministr6é informacion sobre Oz, NO,,
vapor de agua y extincion por aerosoles, desde la troposfera media hasta la mesosfera baja
[McCormick et al., 1979; Mauldin et al., 1985; Thomason and Burton, 2005], abarcando
desde Octubre de 1984 hasta Agosto de 2005. Ambos instrumentos miden la intensidad de
la radiacion solar y emplean la técnica de ocultacion solar para medir la transmision de la

radiacion a lo largo de la linea de vision entre el satélite y el sol a su paso por la atmosfera.

Existen otros instrumentos a bordo de satélites con los cuales se realizan mediciones de
aerosoles estratosféricos, entre estos se encuentra el Radidmetro Avanzado de Muy Alta
Resolucion (AVHRR, por sus siglas en inglés) y el Espectrometro de Mapeo Total de
Ozono (TOMS, por sus siglas en inglés). Varios instrumentos a bordo de satélites han sido
empleados y se continuan empleando en la actualidad para mediciones de aerosoles, como
el caso del Experimento de Ocultacion Alogeno (HALOE, por sus siglas en inglés) a bordo

del Satélite de Investigaciones de la Atmdsfera Superior (UARS, por sus siglas en inglés).

Se han llevado también lidares al espacio para realizar mediciones de aerosoles desde el
mismo, tal es el caso del Experimento de Tecnologia de Lidares en el Espacio (LITE, por
sus siglas en inglés) [Couch et al., 1991; Reagan and Zielinskie, 1991]. En la actualidad se
lleva a cabo el experimento Observaciones de Satélite con Explorador Infrarrojo y Lidar de
Nubes y Aerosoles (CALIPSO, por sus siglas en inglés). Este satélite lleva a bordo
instrumentos tanto activos (lidar) como pasivos (visores infrarrojo y visible), para el estudio
de la estructura y propiedades de las nubes y los aerosoles sobre todo el planeta [ Winker et

al., 2004; Winker et al., 2006; Ansmann, 2006].

La presencia de aerosoles troposféricos sobre Cuba, como los originados por la erupcion de

El Chichon, ha sido reportada empleando informacion de satélites [Mojena y Garcia,
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1984]. A pesar de que las mediciones de aerosoles realizadas desde satélites ofrecen una
gran ventaja desde el punto de vista espacio-temporal, en la gran mayoria de los casos,
adolecen de poca resolucion vertical. Ademds, en no pocos instrumentos a bordo de
satélites (ej. SAGE II), debido a la saturacion del instrumento ante la presencia de grandes
volumenes de aerosoles, no se obtienen perfiles completos de mediciones, en la region de

mayor espesor optico.
1.6.2. Latécnica lidar

Los primeros estudios de aerosoles estratosféricos y densidad molecular, empleando
técnicas de medicion remota activa fueron realizados en 1952, empleando para ello
reflectores [Elterman, 1954]. Sin embargo, con la invencion del laser de rubi [Maiman,
1960], se inici6 una nueva era en los estudios se los aerosoles estratosféricos y otras
especies atmosféricas. La alta energia por pulso, la poca divergencia del haz, la
monocromaticidad y la corta duracion de los pulsos emitidos por esta nueva fuente,
hicieron posible la construccion de los sistemas lidares. Las primeras mediciones realizadas
con este instrumento corroboraron la presencia de la capa de aerosoles estratosféricos
ubicada a ~20 km de altura [Fiocco y Grams, 1964], medida anteriormente con el empleo

de instrumentos in situ.

El principio de funcionamiento de un lidar consiste en la emision de un haz de luz con
determinada energia hacia la atmoésfera. Durante su viaje a través de esta, al incidir sobre
las particulas suspendidas, la sefal retrodispersada perpendicularmente es colectada en un
espejo receptor y enfocada en un dispositivo optoelectronico cuya funcidén es convertir las
débiles sefiales luminosas recibidas, en sefiales eléctricas que puedan ser interpretadas por
circuitos electronicos. El lidar ha demostrado ser una técnica muy eficaz en el estudio de la
atmosfera y su uso se ha expandido a una velocidad vertiginosa a numerosos campos de
interés para la comunidad cientifica internacional. La técnica lidar ha contado con varias
fases en su historia, la fase de innovacion fue particularmente pronunciada entre 1960 y
1970. La fase de desarrollo comenzo en los afios 70 y contintia en la actualidad. Por ultimo,
la fase de aplicaciones se inici6 igualmente en los 70 pero mas acelerada en los 80 y

continia expandiéndose en la actualidad [ Grant et. al., 1997].
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Los lidares para la medicion de aerosoles o lidares de dispersion de Mie han demostrado ser
una excelente técnica para el estudio de los aerosoles estratosféricos de origen volcanico,
asi como para el estudio de la capa fronteriza planetaria y més recientemente para el estudio
de la troposfera alta. Para el estudio de nubes se emplea basicamente la técnica de
polarizacion, mediante la cual un pulso linealmente polarizado es transmitido y la energia
retrodispersada es dividida en dos planos de polarizacion: paralelo y ortogonal. El estudio
de las nubes y en especifico, las nubes cirros, es de gran utilidad para comprender el efecto
radiativo que producen estas nubes [Sasen, 2002; Sunilkumar y Parameswaran, 2005,

Barja y Antunia, 2008].

Para la medicion de diversos constituyentes moleculares, la técnica Raman ha demostrado
grandes ventajas, elementos tales como: nitrogeno, oxigeno y vapor de agua entre otros,
pueden ser medidos con el empleo de estos lidares [Donald, 1967; Humio y Kobayasi,
1969; Whiteman et al., 1992]. Diferentes especies metales de la atmosfera superior (Na, K,
Fe, Ca, etc), pueden ser detectadas con el empleo de la resonancia fluorescente [Gibson et
al., 1972; Clemesha et al., 1978]. Este lidar ha demostrado ser igualmente util para la
medicidon de viento y temperatura en la region de la mesopausa (entre 80 y 110 Km de
altura) [Zahn y Hoffner, 1996; Chen et al., 1996]. Los laseres alexandrite de estado sélido
sintonizables se han comenzado a explorar como fuentes para mediciones de atomos

metalicos e iones en la region de la mesopausa.

El ozono estratosférico se ha convertido en una de las especies atmosféricas de mas
impacto en las investigaciones actuales. La técnica DIAL ha demostrado sus ventajas sobre
la Raman para la medicion de Oz, SO, y NO,, no obstante las especies mas cominmente
medidas con los DIAL son el ozono y el vapor de agua [Schotland, 1966; McGee et al.,
1993]. La principal aplicacion de los lidares Rayleigh es la medicion de parametros de
estado de la atmdsfera, o sea, medicion de densidad, presion y temperatura, entre 35y 70
Km, donde la interferencia por aerosoles es despreciable [Hauchecorne y Chanin, 1980].
Finalmente los lidares Doppler son empleados para la medicion de velocidad del viento y

dinamica de la atmoésfera [ Huffaker et al., 1970].
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Las mediciones regulares de la ELC se extendieron desde enero de 1992 hasta mediados de
1997 cuando finalmente estas se detuvieron debido al colapso del instrumento. Las
mediciones realizadas durante todo el periodo han sido ampliamente documentadas en
publicaciones cientificas, tanto nacionales como internacionales asi como en reportes de
investigacion [Antuiia y Sorochinski, 1995; Antunia, 1996 a y b; Antuiia et al., 1996;
Stenchikov et al., 1998; Estevan y Anturia, 2006; Anturia et al., 2008].
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Capitulo 2. Materiales y Métodos.

Los datos de aerosoles estratosféricos empleados en el presente estudio son obtenidos a
partir de mediciones realizadas con el lidar de Camagiiey (21.4° N, 77.9° O) [Antuiia,
1996], y Mauna Loa (19.5° N, 155.6° O) [Barnes and Hofmann, 1997]. Ambas series de
observaciones han sido validadas con el instrumento satelital SAGE II (Stratospheric
Aerosol and Gas Experiment II), quedando demostrada la consistencia de las mismas

[Antunia et al, 2001, 2003; Estevan y Anturia, 2006].
2.1. Estacion Lidar Camaguey (ELC)

El término LIDAR proviene del acronimo: LIght Detection And Ranging (deteccion y
posicionamiento por luz). El principio de funcionamiento de este instrumento es similar a la

de un radar, por lo que es comun que a los lidares se les denomine también “radares laser”.

El funcionamiento del lidar consiste en la emision un haz de luz con determinada energia
hacia la atmdsfera, originado por una fuente con caracteristicas muy particulares (laser), y
en su viaje a través de esta, al incidir sobre las particulas suspendidas en el aire, la sefial
retrodispersada perpendicularmente es colectada en un espejo receptor. Esta sefial luminosa
es enfocada luego en un dispositivo transductor cuya funcion es convertir las débiles
sefales luminosas recibidas, en sefiales eléctricas que puedan ser interpretadas por circuitos

electronicos [Grant et al., 1997].

Desde finales de la década de los setenta y hasta principios de la década de los noventa el
Centro Meteoroldgico de Camagliey era el sitio experimental para los estudios de
meteorologia tropical, conducidos por el Laboratorio Conjunto Cubano-Soviético para la
Investigacion de la Meteorologia Tropical, una organizacion intergubernamental entre Cuba
y la antigua Unién Soviética. En Octubre de 1988, fue instalada en este lugar una estacion
lidar para el monitoreo de aerosoles estratosféricos. El equipamiento fue disefiado y
construido en el Instituto de Meteorologia Experimental, ubicado en la ciudad de Obninsk,

Kaluga, Rusia.

El lidar estd compuesto por diferentes elementos Opticos (laser, espejos, filtros

interferenciales, etc.) y electronicos (fuente de alimentacion, amplificadores, contadores de

29



fotones, etc.). Entre los componentes Opticos se encuentra también un telescopio cuya
funcion es aumentar el diametro del laser de 0.5 a 10 cm y un espejo receptor parabolico
del tipo Cassegrain con un diametro de 30 cm. Para la medicion de la sefial retrodispersada
se emplea un fotomultiplicador cuya sefial pasa a través de un amplificador — discriminador

para luego ser transmitida al sistema de adquisicion [Anturia y Sorochinski, 1995].

El laser empleado en el lidar de Camagiiey es del tipo Nd:YAG, cuyo armonico principal es
1024 nm. Para las mediciones de aerosoles estratosféricos es operado en su segundo
armonico a 532 nm, por lo que se emplea un elemento optico — electronico para conseguir
doblar la frecuencia del haz emitido y obtener asi la longitud de onda deseada. Se emplea
un obturador mecanico de alta velocidad para evitar la saturacion de la senal, debido a la
alta retrodispersion a bajas alturas. Con la utilizacion de un filtro interferencial de banda
estrecha se selecciona la longitud de onda de interés (532 nm) de la sefial recibida y se
minimiza la sefial de espuria proveniente de la atmosfera. Las principales caracteristicas

técnicas del lidar instalado en Camagiiey se muestran en la Tabla 2.1.

Tabla 2.1: Principales caracteristicas técnicas de lidar de la ELC.

Parametros Magnitud
Laser, longitud de onda Nd:YAG doble frecuencia, 532 nm
Energia/pulso del laser 300 mJ
Frecuencia 50 Hz
Didmetro del receptor 30 cm
Campo visual del receptor 8 - 10 mrad
Ancho de banda del receptor 2 nm
Detector PMT FEU - 136
Procesamiento de la sefial Conteo de fotones

2.1.1. Procesamiento de la sefial retrodispersada

La dispersion es el proceso mediante el cual se realiza la medicion de aerosoles con lidar.
Estas mediciones son usualmente realizadas por dispersion eléstica, en la cual, la longitud
de onda () de la sefial recibida, es analizada a la misma longitud de onda que la transmitida
por el laser (4z). La dispersion elastica puede ser analizada desde dos vertientes, dispersion
de Rayleigh, en la cual se tienen en cuenta las particulas cuyas dimensiones son muy

superiores a la longitud de onda del laser y la dispersion de Mie, la cual considera las
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particulas cuyo tamafio es menor o igual a la longitud de onda del laser, este ltimo

principio es el empleado en la ELC.

En la dinamica del proceso de dispersion como funcion de la razon 2zr/4;, el tamafio de la
particula es de vital importancia. Con un incremento de esta razdn, la probabilidad de que
la dispersion sea la misma en ambos sentidos, hacia delante y hacia atras se pierde, por lo

que es mas probable entonces que la dispersion ocurra solamente hacia delante.

La retrodispersion es la sefial dispersada en la misma direccion pero con sentido contrario
al rayo incidente. Podemos definir entonces como Coeficiente de Retrodispersion f(4,z), a
la fraccion de radiacion incidente retrodispersada por unidad de angulo sélido y unidad de

longitud (m™'sr™).

El ntimero de cargas portadoras generadas por el detector, para la sefial retrodispersada en
un rango de altura Az, para un simple pulso laser, puede ser expresada segiin Russell, et. al.,

[1979] a través de la Ecuacion 2.1.

Az E(A) - Ay - To(D) - Ta(A)

(z —z,)?

z
N,(17) = (%) B, Z) - exp [—z j el z’)dz’l @.1)
La expresion anterior contempla factores tanto instrumentales como atmosféricos.
Asumidos los primeros y obtenidos los segundos a partir de radiosondeos y/o modelos, la
Ecuacion 2.1 puede ser expresada en términos de razon de retrodispersion (Ecuacion 2.2),
teniendo en cuenta que la sefial recibida en el detector Ns(4,z) es retrodispersada tanto por
moléculas (gas) como por aerosoles (particulas). En el Anexo I se muestra en detalle el
algoritmo de calculo empleado en el software BackScatter Process Application (BSPA)
[BSPA, 2004], para el procesamiento de la sefial retrodispersada segun Russell, et. al.,

[1979].

(z —2,)* - Ns(4,2)

FAD XD Chmn) BuGid)

(2.2)

Debido a que la constante del lidar K(1) depende de un gran numero de factores los cuales
no pueden ser cuantificados con exactitud, este valor es obtenido por la normalizacion de

R(4,z) a una altura donde se conozcan con bastante exactitud los valores de Ns, O y S,
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normalmente por encima de la capa de aerosoles estratosféricos. Una vez normalizados los
valores de la razon de retrodispersion por aerosoles, se obtienen a partir de la Ecuacion 2.3

los valores del coeficiente de retrodispersion por aerosoles.

Ba(A,2) = [R(4,2) — 1] - Bu (2, 2) (2.3)

2.2. Bases de Datos empleadas

Para el presente estudio se creo la version 2.0 de la base de datos de la ELC, procedimiento
descrito seguidamente, asi como, la version 6.20 de la base de datos del SAGE II, con el
objetivo de validar las mediciones realizadas en la ELC. Para el estudio de los fendémenos
de afectacion severa de la radiacion solar por aerosoles se emplearon valores de extincion
de la Estacion Lidar de Mauna Loa en el periodo comprendido entre Junio y Diciembre de

1991.
2.2.1. Base de datos dela ELC

La base de datos de la ELC abarca de forma general dos grandes intervalos. El primero se
corresponde con la puesta a punto de la estacion e incluye mediciones de finales del afio
1988, principios de 1989 y finales de 1990. EI segundo intervalo, comprende desde inicios
1992 hasta mediados de 1997, con algunas interrupciones por averias en el lidar. Esta
ultima etapa fue un periodo de mediciones estables, realizadas al menos, una vez por

semana cuando las condiciones del tiempo asi lo permitian.

En total, la base de datos de la ELC cuenta con 186 dias de mediciones, de ellos 114 dias
corresponden a mediciones de fondo (condiciones de calma volcénica o ausencia de
aerosoles estratosféricos por esta causa). Las mediciones de fondo se dividen en 24 dias que
corresponden al periodo pre-Pinatubo (1988 — 1990) y 90 que corresponden al periodo
post-Pinatubo (1994 — 1997).

Las mediciones correspondientes al periodo del Pinatubo se iniciaron en Enero de 1992,
coincidiendo con la etapa de decrecimiento de la nube de aerosoles provocada por la
erupcion de este volcan. Estas condiciones de perturbacion permanecieron en nuestra

region hasta finales de 1993, alcanzando niveles de fondo en 1994. El periodo del Pinatubo
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abarca entonces los afios 1992 - 1993 y cuenta con un total de 72 dias de mediciones de
retrodispersion por aerosoles, de las cuales solo 5 dias no retnen la calidad suficiente para
ser empleadas en la investigacion. Este periodo sera el utilizado para el estudio del efecto

provocado por los aerosoles estratosféricos sobre la radiacion solar en el area de interés.

Las mediciones de aerosoles estratosféricos son realizadas durante la noche en condiciones
de cielo totalmente despejado. Normalmente se realizan dos mediciones, con un intervalo
de tiempo entre una y otra, que oscila desde los 20 minutos hasta una hora y 30 minutos
aproximadamente, ambas mediciones son posteriormente integradas, y el resultado es la

medicion correspondiente al dia.

La presencia de fenomenos tanto naturales (nubes, niebla, bruma, etc.), como antropicos
(humo de diversas fuentes), pueden impedir la realizacion de las mediciones de aerosoles
estratosféricos. Debido fundamentalmente a la presencia de nubes cirros se dejaron de
realizar mediciones de aerosoles en los meses de Agosto y Septiembre de 1992, y
Septiembre de 1993. En el afio 1992 hubo un total de 31 dias de mediciones mientras que
en 1993 se realizaron 36. Un resumen de la cantidad de mediciones realizadas por meses

para cada afio del periodo, se muestra en la Tabla 2.2.

Tabla 2.2: Mediciones realizadas en la ELC durante el periodo de 1992 a 1993.

Meses 1992 | 1993
Enero 3 4
Febrero 3 4
Marzo 5 5
Abril 3 4
Mayo 3 3
Junio 4 2
Julio 2 5
Agosto - 2
Septiembre - -
Octubre 2 2
Noviembre 3 3
Diciembre 3 2

Total | 31 36
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La version 1.0 de la base de datos de mediciones de la ELC, consiste en perfiles de
fotoconteo con una resolucion vertical de 300 m para el caso de los aerosoles
estratosféricos, aunque en el periodo pre-Pinatubo esta resolucion era de 600 m. Con el
objetivo de validar estas mediciones, utilizando mediciones de SAGE 11, se creo la version
2.0 de esta base de datos, consistente en ficheros con perfiles de nimero de fotones a una
resolucion de 100 m. Para obtener estos perfiles se interpolaron linealmente las mediciones
originales, con resoluciones de 300 6 600 m, y se obtuvieron perfiles con 100 m de

resolucion.

Para garantizar que los valores de fotoconteo obtenidos mediante la interpolacion son los
correctos, se integraron nuevamente a la resolucion original y el resultado fue comparado
con el perfil original verificando que no hubiese diferencias entre ambas magnitudes.
También se comprobd que no existiesen diferencias entre la cantidad total de fotones del
perfil interpolado, respecto al original. Una vez modificada la resolucion vertical, estos

perfiles son procesados empleando el software BSPA [BSPA, 2004].

Con el objetivo de validar la nueva base de datos generada y comprobar la consistencia de
la misma, esta fue comparada con perfiles coincidentes del SAGE II. Los perfiles
obtenidos en esta version de la base de datos de la ELC se integraron a resoluciones de 500
m con este objetivo. Al igual que en el procedimiento de interpolacion, se garantizd que no

existieran diferencias respecto a los perfiles originales contenidos en la version 1.0.
2.2.2. Base de datos del SAGE Il

Los datos de satélite empleados consistieron en los valores de extincion medidos por el
instrumento SAGE II a las longitudes de onda de 525 y 1020 nm. Estas mediciones poseen
una resolucion de 500 m desde superficie hasta los 40 km de altura y pertenecen a la
version 6.20 de la base de datos del SAGE II, obtenidos desde el sitio web de este
instrumento [SAGE 11, 2003].

El proceso de seleccion abarco varias etapas, en la primera de ellas fueron extraidos desde
los datos originales, que comprende seis longitudes de ondas con sus respectivos valores de
errores y con una cobertura global, los perfiles de extincién correspondientes a las

longitudes de onda 525 y 1020 nm, asi como los perfiles de errores correspondientes a cada
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una de ellas, durante todo el periodo de observacion. Originalmente los datos de este
instrumento se encuentran almacenados en ficheros mensuales, y en este primer paso
fueron creados ficheros anuales conteniendo la informacion antes mencionada. Se genero

asi una base de datos que contiene las mediciones de todo el planeta para cada afo.

La segunda etapa consistid en la extraccion de los perfiles correspondientes a las Américas,
considerando esta como la region comprendida desde los 80° N hasta los 80° S de latitud y
desde los 20° O hasta los 180° O de longitud. Se crearon ficheros anuales conteniendo los

perfiles de extincion y errores en las longitudes de onda antes mencionadas.

La tercera etapa del procesamiento corresponde con la seleccion de los perfiles coincidentes
de SAGE 1II y las mediciones realizadas en la ELC. Para ello se establecid6 como criterio
espacial = 6° de latitud y + 26° de longitud y como criterio temporal + 48 horas. Estos
criterios estdn condicionados, fundamentalmente, por la geometria de la orbita del satélite.
Debido a la inclinacion de la orbita (57°), la separaciéon menor entre un punto de medicion y
otro en la trayectoria de una misma oOrbita es aproximadamente 24° en longitud.
Aproximadamente 24 horas tarda el satélite en pasar nuevamente por un mismo punto de
medicion el cual estard distante del anterior aproximadamente en 5° de latitud [McCormick
et al., 1979; Mauldin et al., 1985]. Por tanto, con el criterio establecido se garantiza que la

ELC se encuentre en una rejilla conformada, como minimo, por 4 puntos de medicion.

Partiendo del criterio antes expuesto, fueron extraidos los perfiles del SAGE II coincidentes
con mediciones de la ELC. El total de perfiles del SAGE II coincidentes asciende a 141
para todo el periodo, correspondiendo a 40 dias de mediciones de la ELC. La distribucion
por afios de la cantidad de dias de mediciones lidar y de los correspondientes perfiles
coincidentes del SAGE II, aparecen en la Tabla 2.3, dividida en tres periodos: pre-Pinatubo

(anterior a 1991), Pinatubo (1992 — 1993) y post-Pinatubo (1994 - 1997).
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Tabla 2.3: Distribucion de perfiles coincidentes por afios y periodos.

N No. de Perfiles
Periodo Anos
SAGE Lidar
) 1988 5 3
Pre-Pinatubo
1989 7 1
) 1992 21 7
Pinatubo
1993 27 8
1994 28 7
) 1995 14 4
Post-Pinatubo
1996 27 7
1997 12 3

2.2.3. Conversion de los perfiles de retrodispersion a extincion

Con el objetivo de obtener valores de Espesor Optico por Aerosoles (EOA), los cuales
seran luego introducidos en el codigo de transferencia radiativa, es necesario convertir los
perfiles de retrodispersion por aerosoles (f) en perfiles de extincidén (o), procedimiento

descrito en detalles por Estevan y Antuiia [2006].

Este proceso se realiza empleando los coeficientes de conversion de retrodispersion a
extincion y los exponentes de la longitud de onda obtenidos por Jager and Deshler [2002,
2003] para latitudes medias, a partir de mediciones de distribucion de tamafios de particulas
realizadas con globos sonda, para el periodo que abarca desde 1980 hasta 1999. Estos
factores de conversion fueron calculados para 532 nm con una resolucion vertical de 1 km,
aplicando indices de refraccion de 1.44, 1.445, 145 y 1.45 y valores de gravedad
especificas de 1.65, 1.70, 1.75 y 1.80, desde la tropopausa (TP) hasta los 30 km de altura en
los rangos TP — 15, 15 — 20, 20 — 25 y 25 — 30 km respectivamente. Para la conversion de
retrodispersion a extincion a la longitud de onda de 532 nm se empled la Ecuacion 2.4. En
el Anexo II se encuentran tabulados los valores de los factores de conversion (A4) extraidos

de los graficos originales.

(532 = Pas3z A (2.4)
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Donde:

Q532 = extincion a la longitud de onda de 532 nm
Bas3z = retrodispersion a la longitud de onda de 532 nm
A = factor de conversion de retrodispersion a 532 nm

Los exponentes de la longitud de onda de la extincion fueron calculados con un indice de
refraccion de 1.45. Estos exponentes permiten la conversion de coeficientes de extincion
obtenidos a una longitud de onda determinada (4;), en un rango que abarque desde 355
hasta 1064 nm, a cualquier longitud de onda (4,) dentro del mismo rango. No obstante, los
exponentes de la longitud de onda fueron enmarcados entre los rangos de 532 — 694 y 694 —
1064 nm. Tanto los factores de conversion como los exponentes de la longitud de onda
fueron promediados en las alturas antes mencionadas, para periodos de cuatro meses dentro
de cada afno: Noviembre — Febrero, Marzo — Junio y Julio — Octubre [Jdger and Deshler,
2002, 2003]. Los exponentes de la longitud de onda, fueron extraidos al igual que los

valores del factor de conversion, de los graficos originales y aparecen en el Anexo III.

Luego de obtenidos los valores de extincion a la longitud de onda de 532 nm es necesario
calcular los valores de extincion a la otra longitud de onda del SAGE II (1020 nm)
empleando para ello la Ecuacion 2.5. Como paso intermedio es necesario convertir la
extincion de 532 nm, calculada anteriormente, a extincion a la longitud de onda de 694 nm,

para entonces obtener finalmente la extincion a la longitud de onda de 1020 nm.

k
s _ (ly @3
a1 A

Donde:

a;,; = extincion a la longitud de onda de 4,
a;, = extincion a la longitud de onda de 4,

A, = longitud de onda 1
A, = longitud de onda 2

k = Exponente de la longitud de onda de la retrodispersion de la particula
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2.3. Validacion de los datos de la ELC mediante el empleo del satélite SAGE
Il.

Aunque el lidar permite obtener informacion muy detallada, acerca de la estructura vertical
de la capa de aerosoles, sus resultados tienen un cardcter puntual. De ahi la utilidad de
desarrollar métodos de comparacion con otros tipos de instrumentos, principalmente a
bordo de satélites, que ofrezcan una cobertura global y permitan en determinados casos,
extrapolar las mediciones realizadas con lidar a otras regiones con caracteristicas

semejantes.

Los métodos de sondeo remoto de la atmodsfera de ambos instrumentos son diferentes.
Mientras que el lidar es considerado de tipo activo, al emitir un pulso laser y luego registrar
su interaccion con los diversos constituyentes atmosféricos, los satélites en su gran mayoria
y especificamente el SAGE II, son considerados pasivos, al emplear una fuente de emision
externa, en este caso particular el sol y registrar los valores de extincién de la radiacion

solar a su paso por la atmosfera.
2.3.1. Comparacion con SAGE Il

La comparacion entre los perfiles de la version 2.0 de la base de datos de la ELC y la
version 6.20 del SAGE II, ha permitido validar y comprobar la consistencia de las
mediciones realizadas con lidar en la ELC. Ademas, se ha corroborado el comportamiento
zonal de los aerosoles estratosféricos, tanto en condiciones de fondo como de perturbacion
volcanica, asi como la complementariedad entre ambos instrumentos. En la Figura 2.1 se
muestra, a modo de ejemplo, la comparacion entre perfiles coincidentes individuales de
ambos instrumentos, los cuales son representativos de periodos de calma volcanica (pre y
post Pinatubo; Figura 2.1 a, b y e, f, respectivamente), y condiciones perturbadas por

actividad volcanica (Pinatubo, Figura 2.1 ¢ y d).

Los perfiles de la ELC corresponden a los dias: 28 — 11 — 1988 (21:58:15 horas, Figura 2.1
ayb), 13 —07 - 1992 (23:52:34 horas, Figura 2.1 c y d) y al 04 — 07 — 1994 (12:15:33
horas, Figura 2.1 e y ).
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Figura 2.1: Perfiles de extincion coincidentes entre SAGE II y la ELC, para las longitudes de onda de

532 nm (a, ¢, e) y 1064 nm (b, d, f), durante los periodos: pre-Pinatubo (a y b), Pinatubo (c y d) y post-

Pinatubo (e y f).



Los perfiles coincidentes de SAGE II pertenecen a los dias: 30 — 11 — 1988 (20:58:36
horas; 24.97° N, 57.4° O; 2124.71 km al ENE), 13 — 07 — 1992 (09:05:55 horas; 15.61° N,
52.67° O; 2728.76 km al E) y al 06 — 07 — 1994 (11:04:30 horas; 15.92° N, 82.96° O;
814.77 km al SO), respectivamente.

A pesar de la diferencia en los métodos de sondeo remoto de ambos instrumentos, se
aprecia una gran coincidencia entre los perfiles, tanto para 532 nm (Figura 2.1 a, c, €) como

para 1064 nm (Figura 2.1 b, d, ), fundamentalmente en la regién de la estratosfera.

En el caso particular del Pinatubo (Figura 2.1 ¢ y d), se aprecia que el perfil del SAGE 11 se
encuentra truncado alrededor de los 21 km de altura para los 532 nm (Figura 2.1 c)ya 17.5
km de altura aproximadamente para 1064 nm (Figura 2.1 d). Esta falta de informacion por
debajo de estas alturas, se debe a un fenomeno de saturacion del instrumento, el cual tiene
lugar cuando los niveles de intensidad de la radiacion solar que atraviesa la zona més densa
de la nube de aerosoles estratosféricos, se encuentra por debajo del umbral de sensibilidad

del radidmetro instalado a bordo del satélite.

La comparacion cuantitativa de los perfiles de extincion derivados de la ELC y el SAGE 11,
para condiciones volcanicamente perturbadas y no perturbadas en la estratosfera, representa
un reto. Los valores de extincion por aerosoles para tales condiciones (perturbadas y
fondo), tienen una diferencia de tres 6érdenes de magnitud entre ellas. Para hacer posible la
comparacion de las diferencias entre los diferentes periodos se calculd el Porciento de las

Diferencias Medias Absolutas (PDMA), entre los perfiles de ambos instrumentos.

El calculo de PDMA para cada par de perfiles coincidentes, se realizd empleando la
Ecuacion 2.6, estos valores se obtuvieron para todos los perfiles coincidentes en las

longitudes de onda de 532 y 1064 nm.

UsAGE 11 — ALIDAR
PDMA = - 100 2.
(aSAGE i ;' aLIDAR) (2.6)

Donde:

asucep = coeficiente de extincion por aerosoles medido con SAGE 11
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appar = coeficiente de extincion por aerosoles derivado del Lidar

Los perfiles promedios de los porcientos de las diferencias medias absolutas para
condiciones de fondo o calma volcanica y para condiciones perturbadas debido a la
presencia de aerosoles estratosféricos de origen volcanico, se muestran en la Figura 2.2,
para la longitud de onda de 532 nm (Figura 2.2 a, c, e) y para 1064 nm (Figura 2.2 b, d, f).
En el periodo pre-Pinatubo (Figura 2.2 a, b), el comportamiento de ambas longitudes de
ondas es similar, fundamentalmente en el rango de alturas que comprende a la estratosfera,
desde los 16 hasta los 30 km de altura. Las diferencias son un tanto menor para 532 nm con
respecto a 1064 nm, con valores medios de 37 y 42 porcientos, respectivamente. En ambas
longitudes de onda el valor promedio de las diferencias es menor al 50 %, por lo que puede
considerarse que existe una buena aproximacion entre ambos instrumentos, para

condiciones de fondo en el periodo pre-Pinatubo.

En el caso del Pinatubo (Figura 2.2 ¢, d), contrario a lo que ocurre para el periodo
anteriormente abordado, las diferencias son ligeramente superiores para 532 nm con
respecto a 1064 nm en el mismo rango de alturas. Esta diferencia se debe a que la radiacion
solar en la regién visible del espectro (532 nm), es atenuada en mayor medida por la capa
de aerosoles estratosféricos que el infrarrojo cercano (1064 nm), tal y como puede
apreciarse en la Figura 2.1 (b, c¢). El incremento en los valores de PDMA por debajo de la
tropopausa (16 km como valor promedio para Camagiiey), estd condicionado
fundamentalmente por la falta de valores en los perfiles del SAGE II, debido al fendmeno
de saturacion explicado anteriormente. Los valores minimos en las diferencias se
encuentran en la estratosfera baja, entre los 18 y los 20 km de altura, region donde la
concentracion de aerosoles es significativamente elevada. Estos valores llegan a alcanzar
tan solo un 15 % para 532 nm (Figura 2.2 ¢) a 19 km de altura y 24.8 % para 1064 nm
(Figura 2.2 d) a 19.5 km, demostrando que ambos instrumentos son capaces de medir

satisfactoriamente los aerosoles estratosféricos de origen volcanico.

El periodo post-Pinatubo estd caracterizado por un incremento significativo de las
diferencias respecto a los periodos analizados previamente. Este incremento en los valores

de los porcientos de las diferencias esté asociado fundamentalmente, a un proceso de
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de extincién del SAGE Il y la ELC, para las longitudes de onda de 532 nm (a, c, ¢) y 1064 nm (b, d, f),

Figura 2.2: Perfiles promedios de los porcientos de las diferencias medias absolutas, entre los perfiles
durante los periodos: pre-Pinatubo (a y b), Pinatubo (¢ y d) y post-Pinatubo (e y f).



deterioro paulatino en la calidad de las mediciones realizadas durante este periodo, debido
principalmente a razones instrumentales en la ELC. Este incremento en las diferencias es
mas evidente a partir de los dos ultimos afios de mediciones (1996 y 1997). No obstante, en
comparacion con los periodos anteriormente analizados, las diferencias entre ambas

longitudes de onda no son significativas.

La pequeiia variabilidad que se observa en el periodo pre-Pinatubo (Figura 2.2 a, b) esta
asociado a la pequefia muestra de casos (12), comparada con los periodos Pinatubo y post-

Pinatubo (48 y 81 casos respectivamente).

Entre los factores que contribuyen en su conjunto al incremento del PDMA, se encuentran
los errores asociados a las mediciones realizadas, tanto por el SAGE II como por el lidar de
la ELC, los errores asociados al procedimiento de conversion de retrodispersion a
extincion, las diferentes geometrias de muestreo para ambos instrumentos, asi como, la
diferencia en los principios de medicion y la variabilidad natural de la extincidon de los

aerosoles.

En el caso de los errores de la extincion por aerosoles del SAGE II a las longitudes de onda
de 532 y 1064 nm, estas se estiman entre un 10 y un 15 %, respectivamente [Chu et al.,
1989], el mismo orden de magnitud que para la retrodispersion por aerosoles en el caso del
lidar [Russell et al., 1979]. La variabilidad natural de la extincion por aerosoles
estratosféricos ha sido estimada entre un 30 y un 40 % para condiciones de fondo y entre un
40 y 70 % para condiciones volcanicamente perturbadas [Anturia et al., 2003]. Es evidente
entonces, que en los periodos pre-Pinatubo y Pinatubo, la mayor contribucion al PDMA
esta dada por la variabilidad natural de la extincion por aerosoles, mientras que en el caso

del post-Pinatubo, como se expreso anteriormente, se debe al deterioro gradual del lidar.
2.3.2. Otros estudios comparativos

Comparando los porcientos de las diferencias del periodo del Pinatubo con analisis previos
realizados para la misma etapa [Antuiia et al, 2003], el procedimiento actual muestra de
forma general, un incremento en las diferencias para ambas longitudes de onda (Tabla 2.4).
En todo el rango de alturas, comprendido este entre los 15 y 30 km, existe un incremento en

alrededor de un 9.1 % para 532 nm y un pequefio decrecimiento de 0.7 % para 1064 nm. En
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los rangos de alturas entre 15 y 20 km, y entre 20 y 25 km las diferencias se incrementan en
un 12.6 y 19 %, respectivamente para 532 nm. En cambio, para la longitud de onda de 1064
nm, en los mismos rangos de alturas mencionados anteriormente las diferencias son de 15.2
y 3.8 %, respectivamente. Sin embargo, en el rango de altura comprendido entre los 25 y 30
km, los porcientos de las diferencias obtenidos en el presente estudio son inferiores al
estudio previamente realizado, con valores de 3.1 y 19.3 %, para 532 y 1064 nm
respectivamente. El aparente incremento en la diferencias del presente estudio se

encuentran en el rango de variabilidad natural de los aerosoles [4nturia, 2002].

Tabla 2.4: Valores medios de PDMA para los diferentes rangos de alturas, en las longitudes de onda de
532 y 1064 nm, para Antufia et al. [2003], (Previo) y para el presente estudio (Actual), durante el periodo
del Pinatubo.

Rango de 532 nm 1064 nm

Alturas . ]
(km) Previo | Actual | Previo | Actual

15-20 43.1 55.7 48.0 63.2
20-25 37.0 56.0 42.2 46.1
25-30 77.6 74.5 87.8 68.5
15-30 534 62.5 60.3 59.6

Las principales diferencias entre los resultados obtenidos en el presente estudio, y
comparaciones anteriores, radican en las bases de datos empleadas y en el software de
procesamiento el cual fue modernizado para el presente estudio. Anturia et al. [2003],
empled perfiles del coeficiente de retrodispersion obtenidos a partir del procesamiento de la
version 1.0 de la base de datos de la ELC, los cuales fueron integrados directamente a 500
m. En el presente estudio se integraron los perfiles originales de nimero de fotones, como
fue explicado en epigrafes anteriores, y luego fueron procesados con el empleo de BSPA
para su posterior analisis. En el caso de la base de datos del SAGE II, para el presente
estudio se empled la version 6.20 mientras que en el estudio previo se utilizo6 la version 6.0

de la base de datos de este instrumento.
2.4. Calculo del Espesor Optico por Aerosoles (EOA)

El EOA es normalmente un valor integral representativo de una columna, tal y como se

expresa en la Ecuacion 2.7, donde a(4,z) es el coeficiente de extincion.
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T(d) = fooa(/l, z)dz 2.7
0

Debido a las caracteristicas del codigo de transferencia radiativa empleado, se calcularon
valores de EOA distribuidos (EOAd) en las capas correspondientes a los niveles de presion
del codigo antes mencionado (Ecuacion 2.8). Este proceso se realizd garantizando la

conservacion del valor de EOA en toda la columna.
P2
7q(A) = f a(A,p)dp (2.8)
P1

El comportamiento espacio temporal del EOA para el periodo de analisis se muestra en la
Figura 2.3. La estructura de la nube de aerosoles puede ser apreciada claramente a través
del EOAd en la Figura 2.3a, mientras que en la Figura 2.3b, se muestran los valores
integrales del EOA. El maximo valor de EOA es de 3.1 y se encuentra en el mes de Enero
de 1992. Estos valores de EOA confirman que las méximas concentraciones de aerosoles
estratosféricos provocadas por la erupcion del Monte Pinatubo fueron confinadas a los

tropicos [Rogers et al., 1999].

La disminucion en la concentracion y en la altura, tanto de la zona de maximo espesor,
como del tope de la nube, se aprecia claramente en la figura mencionada anteriormente. La
altura del tope de la nube en el mes de Enero es de 28 km y el EOAd es de 5.32 - 10™ a una
altura de 24 km. Sin embargo, a finales de 1993 la altura del tope de la nube alcanza
solamente los 22 km y la maxima concentracion de EOAd es tan solo de 2.45 - 10~ a una

altura de 18 km. El valor integrado del EOA en Diciembre de 1993 es de 1.6 - 107,

Si se tiene en cuenta que la nube de aerosoles estratosféricos del Pinatubo tomo6 una
estructura zonal pocas semanas después de la erupcidn, y que esta cambidé muy lentamente
en el tiempo [McCormick et al., 1995], puede asumirse que el valor del EOA

correspondiente al horario de medicion es representativo del resto del dia y de la region.
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Figura 2.3: Valores de Espesor Optico por Aerosoles de cada uno de los dias de mediciones de lidar,
desde Enero de 1992 hasta Diciembre de 1993 para A= 532 nm. En la parte superior (a) valores de
EOA distribuidos en altura, en la parte inferior (b) valor integrado en toda la columna.

Con el objetivo de completar la serie de EOA del Pinatubo y darle un carécter de zona
tropical al estudio de las erupciones severas, se emplearon las mediciones lidar realizadas
en Mauna Loa, entre Junio y Diciembre de 1991. Estos perfiles tienen una resolucion de
150 m, por lo que al igual que en el caso de la ELC fue necesario modificar la resolucion de

los mismos a 500 m.

Las mediciones de Mauna Loa se realizan en la longitud de onda de 0.694 pum, no obstante,
con el empleo del mismo conjunto de razones lidar que para Camagiiey y combinandolos
posteriormente con los coeficientes de Angstrom [Jdger and Deshler, 2002; 2003], se
convirtieron los perfiles de retrodispersion en perfiles de extincion. Posteriormente se
calcularon los valores diarios de EOA, se combinaron ambas series de datos y luego se
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hallaron los valores medios mensuales desde Junio de 1991 hasta Noviembre de 1993. En

la Figura 2.4 se muestran independientes las series de Mauna Loa y Camagiiey.

Serie de EOA del Pinatubo {(Mauna Loa y Camagiiey)
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Figura 2.4: Series de valores medios mensuales de EOA del lidar de Mauna Loa y Camagiiey, desde
Junio de 1991 hasta Noviembre de 1993 y altura media de la capa de aerosoles.

Se calculd el ajuste exponencial por el método de minimos cuadrados para esta serie de

datos, obteniéndose un factor de determinacion R*= 0.9499, descrito segtin la Ecuacion 2.9.
EOA = 0.3593¢0:1006x (2.9)

Donde:
X = nimero consecutivo después del mes a partir de Junio de 1991.
Esta ecuacion se empleo para el calculo del EOA en periodos de entre 30 y 120 meses para

la simulacion de erupciones 10, 50, 100, 150 y 200 veces los valores del EOA de la serie

del Pinatubo.

Considerando que en el caso de las erupciones severas y cataclismicas el EOA mantendr el
comportamiento descrito por la Ecuacion 2.9 para cada una de las series de EOA obtenidas,
se determind el tiempo que toma en retornar el EOA al valor de 0.015, el cual es
considerado como condiciones de fondo. La Tabla 2.5 muestra el nimero de meses y afios

de la extension temporal de estos procesos. Este es un estimado, a priori, de la duracion del
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efecto de las erupciones severas, de acuerdo a la magnitud de la carga de aerosoles

estratosféricos que producen.

Tabla 2.5: Numero de meses, a partir de la erupcion, que tarda el EOA en regresar a las condiciones de
fondo (EOA = 0.015).

10x S0x 100x 150x 200x

Meses| 54 70 77 81 &4
Anos | 45 58 64 68 70

2.5. Simulacién numérica.

Para el célculo del efecto radiativo de la nube de aerosoles estratosféricos provocada por el
Pinatubo y las simulaciones de erupciones severas, se empled un codigo de transferencia
radiativa de simple columna, elaborado por el Laboratorio Geofisico de Dinamica de los
Fluidos (GFDL, por sus siglas en inglés), perteneciente a la Administraciéon Nacional
Oceanica y Atmosférica de los Estados Unidos (NOAA, por sus siglas en inglés). Este es
un codigo de transferencia radiativa de Gltima generacion que emplea el método de la Delta
de Edington para calcular la transmitancia y reflexion de las diversas capas de la atmosfera.
Emplea ademas el método de doble adicion a la hora de combinar los diversos componentes
de estas capas y el método de Linea por Linea para el calculo de la absorcion de los

componentes.

La explicacion detalla de la implementacion de este modelo es abordada por Hunt y Grant,
[1969]; Ramaswamy y Freidenreich, [1991] y Freidenreich y Ramaswamy, [1999]; y su
actualizacion mas reciente aparece en Freidenreich y Ramaswamy, [2005]. La adaptacion
de este modelo a nuestras condiciones y la descripcion detallada de su modificacion

aparece en Barja, [2010].

Este es un cédigo de transferencia radiativa de alta resolucion vertical y se destaca en el
estado del arte tanto por su gran precision como por su baja demanda de recursos de
computo. Cuenta con un total de 122 capas, que abarcan un rango de niveles de presion que
van desde 1013.25 hasta 10~ hPa. Se divide en 25 bandas espectrales que cubren un rango
desde 0.17 hasta 4.0 um, zona conocida como “region solar” del espectro. La region solar,
cuyo rango espectral segiin el niumero de onda es 0 <v < 57600 cm™, esta dividida a su vez

en dos grandes regiones: 0 < v < 22700 cm™ y 44100 < v < 57600 cm™, en las cuales se
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emplea el método de linea por linea al disponer de las caracteristicas de absorcion de las
lineas espectrales. Para el resto del espectro donde no estan disponibles las caracteristicas
de las lineas se emplea una resolucién de 1 cm™. Las bandas espectrales se agrupan en tres
regiones del espectro: infrarrojo cercano (10 bandas), visible (5 bandas) y ultravioleta (11

bandas).

Este modelo tiene en cuenta el efecto de la absorcion por gases tales como: el vapor de
agua, CO,, O, y O3, y considera ademas, la dispersion y absorcion por moléculas de aire,
gotas de agua y cristales de hielo [Freidenreich and Ramaswamy, 1999]. El flujo solar

incidente que emplea este codigo es de 1358 W m™.

Con el objetivo de adaptar este modelo a las condiciones del area de estudio, fueron
calculadas y sustituidas en el mismo diversas variables. Entre los ajustes realizados se
encuentra la sustitucion de los perfiles de temperatura, presion y razén de mezcla del vapor
de agua en los niveles desde 1000 hasta 20 hPa, por valores obtenidos a partir del sondeo
medio de Camagiiey [Anturia y Marin, 1991]. A partir de los 20 hPa se empleo el perfil

atmosférico para el verano de latitudes medias de McClatchey et al., [1972].

A partir de mediciones de radiacion solar con estaciones actinométricas tipo Yanishevski,
se calculo el albedo medio en superficie para la ELC cuyo valor es de 0.228. Para ello se
emplearon un total de 22 afios de mediciones diurnas horarias en el periodo comprendido
entre 1985 y 2007. Se calculo el valor medio de la presion al nivel de la ELC (1008.9 hPa),
con el empleo de 14 afios de datos de la Estacion Meteoroldgica de Camagiiey, que abarca
desde 1988 hasta 2001 [Anturia et al., 2008]. Se calculd también, el valor de presion de la
capa contigua a la superficie que es de 1004.45 hPa. Otra de las variables calculadas para

adaptar el codigo fue la densidad al nivel de la ELC [Barja, 2010].

Existen parametros microfisicos que definen las propiedades Opticas espectrales de los
aerosoles, tales como, distribucion de tamafios y composicion. En el caso de un codigo de
transferencia radiativa que emplea una Delta de Eddington, para sus célculos es necesario
conocer ademas: la distribucion espacial de la extincion por aerosoles (E), el albedo de
simple dispersion (@) y el pardmetro de asimetria (g) [Freidenreich and Ramaswamy,

1999]. Estas variables se obtienen a partir de mediciones de espesor Optico 1(z,¢,f) y de
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radio efectivo r...(p,¢.t), que dependen de la altura z o la presion p, la latitud ¢ y el tiempo
t, y caracterizan la densidad de particulas de aerosoles, la distribucion de tamafios y el
indice de refraccion. El espesor Optico y el radio efectivo empleados en el codigo de
transferencia radiativa para la parametrizacion de las propiedades radiativas de los
aerosoles estratosféricos, son derivados a partir de mediciones realizadas con SAGE I y
UARS (Upper Atmosphere Research Satellite), respectivamente. Para el presente estudio,
al no disponer de estas mediciones se emplearon valores zonales de E, w y g
correspondientes a bajas latitudes, obtenidos por Stenchikov et al., [1998] (en lo sucesivo,

S98), basado en la estructura que tomo la nube de aerosoles del Pinatubo.

Se calcularon los valores de los cosenos de la altura del sol para las 24 horas de los dias de
mediciones del periodo, los cuales son empleados en los calculos del modelo. Se
obtuvieron entonces, los valores horarios de: Flujo Ascendente (FA), Flujo Descendente
(FD) y Razon de Calentamiento (RC), para los 67 dias de mediciones en los 123 niveles de
presion del modelo. Las corridas del modelo se realizaron tanto para condiciones de “cielo
claro” (CC), como para condiciones perturbadas. En el caso de CC el modelo no tiene en
cuenta los efectos que provocan sobre los flujos y la razon de calentamiento, la presencia de
nubes y aerosoles, mientras que en el caso de condiciones perturbadas se tiene en cuenta
solamente la presencia de aerosoles. Los valores obtenidos para cada condicion, fueron
promediados, primeramente se obtuvieron los valores medios diarios y luego de promediar
estos, se obtuvieron los valores medios mensuales de las tres variables mencionadas
anteriormente. Los resultados obtenidos son generados para todo el periodo en las

siguientes bandas:

e Ultravioleta (UV): 0.174 — 0.407 um

e Visible (VI): 0.407 — 0.685 pm

e Infrarrojo cercano (IRc): 0.685 — 4.0 um
e Neto o Solar (NT): 0.172 — 4.0 pm

2.6. Definicion de forzamiento radiativo por aerosoles.

Existen diversas definiciones de Forzamiento Radiativo por Aerosoles (FRA) y las

principales fuentes de discrepancias entre unas y otras, radican en la seleccion del estado de
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la atmosfera a la hora de realizar los célculos y la especificacion de la localizacion de la
perturbacion. El IPCC 2007 lo define como: “el cambio en la irradianza (solar mas onda
larga, en W m™) neta (descendente menos ascendente) a la altura de la tropopausa, luego de
permitir que la temperatura en la estratdsfera se reajuste al equilibrio radiativo, pero con las
temperaturas de la troposfera y la superficie, constantes para valores no perturbados”

[Ramaswamy et al., 2001].

Las diferencias, a partir de observaciones, entre los flujos espectrales antes y después de la
erupcion del Pinatubo, en superficie y en el tope de la atmosfera, son las definiciones que
hacen del FRA Dutton et al., [1992] y Minnis et al., [1993], respectivamente. Lacis et al.,
[1992], define el forzamiento radiativo en un modelo de simple columna, como los cambios
en el flujo solar a la altura de la tropopausa, sin perturbacion de la temperatura atmosférica.
Para aerosoles troposféricos, Haywood et al., [1997], define el forzamiento radiativo
directo como la diferencia en la irradianza neta, calculada en el tope de la atmosfera sin que

exista respuesta atmosférica.

Los aerosoles estratosféricos de origen volcanico calientan la estratdsfera al absorber la
radiacion de onda larga (OL) y del IRc provenientes de la superficie terrestre. Pero, también
calientan la troposfera y la superficie terrestre al incrementarse la radiacion de onda larga
redirigida desde la nube de aerosoles estratosféricos hacia abajo. A su vez, la troposfera se
enfria debido a la reduccion de la absorcion, por parte del vapor de agua, del flujo de IRc
descendente y se enfria también la superficie, por la reduccion de los flujos descendentes
tanto del IRc como del VI. Sin embargo, el flujo radiativo neto en la tropopausa depende
del flujo troposférico ascendente de onda larga, el cual depende de la distribucion de las
nubes, del vapor de agua y de la temperatura en superficie. Todos ellos cambian cuando el
clima troposférico cambia y tanto la estratésfera como la troposfera responden
dindmicamente a las perturbaciones radiativas. Al definir el forzamiento radiativo como el
cambio en el flujo neto, ya sea en superficie, en la tropopausa o en el tope de la atmosfera,
este, reflejara los cambios en el balance radiativo total de la superficie, la troposfera o toda
la atmosfera, respectivamente, pero enmascarara la distribucion vertical del calentamiento y

sus efectos en los procesos atmosféricos. Segliin Tegen et al., [1996] tales definiciones no
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brindan suficiente informacion para caracterizar en su totalidad los efectos que provocan

sobre el clima los aerosoles.

Para S98 el FRA es una perturbacion causada por aerosoles, calculada como la diferencia
entre valores perturbados y no perturbados, de la razén de calentamiento atmosférica y los
flujos radiativos, neto solar y descendente de onda larga, en la superficie terrestre. Esta
definicion de FRA seré la que se empleara en el presente estudio. Por tanto consideraremos

como Flujo Neto (FN) la diferencia entre FD y FA:

FN =FD —FA (2.10)
Mientras que el FRA sera:

FRA = FNperturbado — FNno perturbado (2.11)

A partir de la Ecuacion 2.11, se calcul6 el FRA para todo el periodo en todos los niveles del

modelo, en las cuatro bandas definidas anteriormente.

Para el caso de las erupciones severas, se calcul6 el FRA solamente en el Tope de la
Atmosfera (TOA) y en superficie, para las bandas IR, VI y NT. En estos casos las corridas
del modelo se realizaron para los dias 15 de cada mes, tanto para condiciones de cielo claro
como para perturbadas, o sea, cada una de las series multiplos del Pinatubo. Todas las
corridas del modelo se iniciaron en el mes de Junio y se realizaron para los 120 meses
posteriores, con los correspondientes EOA seglin el caso. Luego, se evalu6 el FRA para
cada uno de los multiplos de la serie del Pinatubo (10, 50, 100, 150 y 200 veces los valores
de EOA).
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Capitulo 3. Efecto radiativo de los aerosoles estratosféricos del Monte

Pinatubo.

En condiciones de “fondo”, o sea, cuando la estratosfera no ha sido perturbada por la
presencia de aerosoles, el efecto radiativo de estos es practicamente imperceptible. Sin
embargo, luego de la ocurrencia de erupciones intensas tiene lugar un importante impacto
radiativo que, aunque breve en términos geoldgicos, es muy significativo [McCormick et
al., 1995]. En el presente capitulo se demuestra el efecto radiativo provocado por los
aerosoles estratosféricos de sulfato inyectados a la estratosfera, como consecuencia de la
erupcion del volcan Monte Pinatubo en junio de 1991. Para ello, se analiza el
comportamiento de las perturbaciones en el flujo neto y la razon de calentamiento para los

aflos 1992 y 1993.
3.1. Perturbaciones en el flujo radiativo

Teniendo en cuenta la Ecuacion 2.3, valores negativos de FRA denotan enfriamiento en la
capa donde este ocurra y por el contrario, valores positivos indican calentamiento. Dentro
del periodo de analisis, la mayor concentracion de aerosoles estratosféricos se registra en el
ano 1992, y dentro de este, en el mes de enero. Los resultados se presentan para las bandas
del IR, VI y UV, asi como para todo el espectro. En lo sucesivo se considerara como
perturbaciones a los valores de forzamiento que tengan lugar en cualquier region de la

atmosfera.
3.1.1. Perturbaciones del flujo neto para el afio 1992

La distribucién espacio — temporal de las perturbaciones medias mensuales, provocadas por
la nube de aerosoles estratosféricos del volcan Monte Pinatubo en el periodo antes
mencionado, se muestran en la Figura 3.1. Se aprecia claramente que en las cuatro bandas
las perturbaciones son negativas y que practicamente no existe perturbacion en la banda del
UV (Figura 3.1c). Esto concuerda claramente con las caracteristicas de los aerosoles de
sulfato de origen volcanico de dispersar fuertemente en la region espectral inferior a los
0.685 um. La perturbacion en esta banda apenas alcanza los -0.87 W m™, entre los 24 y 26
km de altura. Contrariamente a lo que ocurre en esta region del espectro, en las bandas del

IR cercano (IRc) y OL, los aerosoles de origen volcanico manifiestan una significativa
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absorcion. El comportamiento de los aerosoles de sulfato en esta region del espectro es
sensible a la distribucion de tamano de particulas y afecta significativamente la cantidad de
energia solar que puede ser absorbida [Stenchikov et al., 1998]. La region de OL no es
tratada en el presente estudio, debido a que esta regioén del espectro no estd parametrizada
en el modelo empleado, lo que impide el andlisis del comportamiento de los aerosoles en

esta region del espectro [Barja, 2010].
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Figura 3.1: Perturbaciones causadas por los aerosoles del Pinatubo en los flujos netos (W m™), para el
afio 1992 en las bandas IR (a), VI (b), UV (¢) y NT (d).

En la banda del IRc (Figura 3.1a), se aprecia una fuerte absorcion, fundamentalmente en la
region ubicada en la parte inferior de la zona de maxima concentracion de aerosoles, y en
toda la tropdsfera. La mayor perturbacion en esta banda alcanza los -4.02 W m~ a los 19
km de altura en el mes de enero. Las mayores diferencias en la vertical se encentran entre la
tropopausa y la superficie las cuales llegan a ser de 1.71 W m™, también en el mes de
enero, demostrando una vez mas que el IR cercano es fuertemente absorbido en la

troposfera.
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La maxima perturbacion se aprecia en la banda VI, manifestandose en toda la atmdsfera,
desde la superficie hasta el tope de la misma. El valor de perturbacidén en esta banda es
mayor que en el UV y el IR cercano, en toda la extension de la atmoésfera y llega a alcanzar
los -4.8 W m™ a los 25 km de altura, exactamente en la zona donde se encuentra el maximo
valor de EOAd = 5.39 - 102 (Figura 2.3a). Estos valores evidencian, una vez mas, las
propiedades de los aerosoles de sulfato mencionadas anteriormente de dispersar
fuertemente en el visible. Las diferencias en la vertical no son significativas ya que los
valores mas altos se encuentran entre el tope de la atmosfera y la superficie, y apenas
alcanzan 0.4 W m™, corroborando lo planteado anteriormente y permitiendo apreciar

claramente que en esta banda no existe absorcion alguna en toda la atmosfera.

Las diferencias entre las bandas del IRc y VI, llegan a alcanzar 2.05 W m™ en superficie en
el mes de enero, debido a que el IRc es absorbido por las nubes y el vapor de agua
presentes en la tropdsfera. Sin embargo, en la tropopausa estas diferencias apenas alcanzan

los 0.6 W m™, mientras que en TOA sélo llegan hasta 0.97 W m™.

En la region de onda corta o solar del espectro, la cual cubre desde 0.174 hasta 4 pm, como
se mencionara mas arriba, la perturbacion alcanza -9.61 W m™ a los 23 km de altura en el
mes de enero. Las mayores diferencias en la vertical ocurren entre la tropopausa y
superficie con un valor de 2.01 W m™. Evidentemente, la mayor contribucion a esta
diferencia en la troposfera, proviene del IR cercano como se demostrd anteriormente. En el
mes de diciembre de este afio la mayor perturbacién es de -2.58 W m™ a una altura de
aproximadamente 21 km. Este descenso en las perturbaciones, tanto en magnitud como en
altura, estd directamente asociado con el descenso de ambos factores en la nube de
aerosoles estratosféricos, lo cual es lo cual es facilmente apreciable en la Figura 2.3a. Un
comportamiento similar es descrito por Stenchikov [1998] y Kirchner [1999]. La mayor
diferencia entre los meses extremos del afio 1992 es de 7.04 W m™ a los 23 km de altura.
Este marcado descenso en la concentracion de aerosoles estratosféricos es consecuencia de
la sedimentacién y el transporte de estos hacia latitudes medias y altas [McCormick et al.,

1995].
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3.1.1.1. Comportamiento diurno de las perturbaciones del flujo neto para 1992

El comportamiento horario de las perturbaciones medias mensuales del flujo neto (W m™),
en todos los niveles de la atmdsfera, para los meses de enero y diciembre de 1992, se
muestran en la Figura 3.2. En ambos meses, salvando las diferencias en cuanto a la
magnitud, las perturbaciones tienen un comportamiento similar, con un aspecto casi
simétrico teniendo como eje central a las 12:00 horas. En horas de la mafiana cuando la
radiacion solar comienza a incidir sobre la capa de aerosoles, se inicia un incremento
acelerado de las perturbaciones del flujo neto para ambos meses. En el caso del mes de
enero, estos valores llegan a incrementarse desde 0 hasta -22.3 W m™ en apenas 2 horas.
Las maximas perturbaciones se alcanzan a las 09:00 y las 16:00, con valores de -24.8 y
-24.9 W m™, respectivamente, a los 23 km de altura en ambos casos para el mes de enero.

Las razones de este comportamiento seran explicadas mas adelante.
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Figura 3.2: Distribucién vertical de los valores medios horarios de las perturbaciones en el flujo neto
medio en W m, en la banda NT, para los meses de enero (a) y diciembre (b) de 1992.

En la estratésfera las perturbaciones permanecen constantes en todos los niveles a partir de
los 27 km de altura y hasta el tope de la atmoésfera, en todos los horarios y para ambos
meses. En la tropdsfera existen variaciones de los flujos netos en ambos meses, debido a la
absorcion por parte del vapor de agua y de las nubes, de la radiaciéon en la banda del IR

cercano.
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En el mes de enero, en el horario del medio dia, comprendido este entre las 12:00 y las
13:00, ocurre un minimo en las perturbaciones por encima de los 22 km, cuyo valor oscila
entre los -19 y los -20 W m™. En este horario, la menor perturbacion ocurre entre superficie
y los 3 km de altura aproximadamente, con un valor que oscila entre los -18 y los -18.5

W m™.

En el caso del mes de diciembre (Figura 3.2b), los valores de perturbaciéon han disminuido
considerablemente asi como también la altura de las maximas perturbaciones, sin embargo,
los horarios de ocurrencia de estos siguen siendo los mismos. Los valores de perturbacion
alcanzan solamente -7.09 y -7.23 W m™, a 19 km de altura en el primer caso y desde los 20

hasta los 21 km de altura para el segundo, que corresponde con el horario de las 16:00.

Con el objetivo de explicar el comportamiento diurno de la perturbacion en los flujos, se
muestran en la Figura 3.3, las diferencias de los valores medios mensuales del mes de enero
de 1992 a una altura de 23 km (altura a la cual se encuentra la mayor perturbacion en este

mes), de los flujos descendentes y ascendentes, asi como de la perturbacion del flujo neto.

Este analisis se realiza entre condiciones perturbadas y no perturbadas en la region solar del
espectro (NT). En el horario comprendido entre las 7:00 y las 8:00 de la mafiana, existe una
disminucién tanto del flujo ascendente como del descendente, pero mas pronunciado en
este ultimo. Esta disminucion se manifiesta con el incremento negativo de las diferencias,

cuyo maximo valor llega a ser de 27.47 W m™ a las 8:00.

A partir de las 8:00 se inicia un aumento en ambos flujos y a las 9:00 horas, llegan a
igualarse los valores del flujo ascendente para condiciones perturbadas y no perturbadas. Es
precisamente en este ultimo horario donde ocurre la mayor diferencia entre ambos flujos, al
aumentar mas rapidamente el flujo ascendente que el descendente, ocurriendo por tanto, el
maximo valor de perturbaciéon (~ -25 W m™). Durante el transcurso del dia, y hasta el
mediodia), ocurre un aumento de ambos flujos en condiciones perturbadas, lo que provoca
una disminucion en las diferencias entre condiciones perturbadas y no perturbadas. En el
caso particular del flujo ascendente, los valores en condiciones perturbadas llegan a ser
superiores a los de condiciones no perturbadas, debido a las propiedades de los aerosoles de

sulfato de dispersar fuertemente en la banda visible.
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Figura 3.3: Diferencias de los valores medios del mes de Enero de 1992 a 23 km de altura, de los
flujos ascendentes (linea punteada en azul) y descendente (linea discontinua en rojo) entre
condiciones perturbadas y no perturbadas, para la region solar del espectro (NT). La perturbacion
del flujo neto la cual es considerada como la diferencia entre los flujos netos de condiciones
perturbas y no perturbadas, esta representada por la linea sélida en negro.

La diferencia entre ambos flujos se hace cada vez menor por lo que al mediodia ocurre un
minimo en las perturbaciones (-20.40 W m™). Al pasar este horario, comienzan a disminuir
ambos flujos, y la diferencia entre ellos se hace mayor, por lo que a las 16:00 horas ocurre
el segundo maximo de perturbacion del dia. Al existir un aumento considerable del flujo
ascendente, por encima de la capa de aerosoles, este llega a superar los valores de flujo en
condiciones no perturbadas entre los horarios de las 9:00 y aproximadamente las 16:00,

donde las diferencias llegan a ser positivas y alcanzan practicamente los 4 W m™.

Un aspecto importante que debe tenerse en cuenta a la hora de analizar el comportamiento
horario de los flujos, es la altura del sol. La Figura 3.4 representa el comportamiento de los
flujos para el mes de enero de 1992, a partir de los valores medios de estos, en los horarios

de las 8:00 (Figura 3.4a) y de las 12:00 (Figura 3.4b) en la region solar del espectro (NT).
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Figura 3.4: Comportamiento de los valores medios para el mes de enero de 1992, de los flujos
ascendentes y descendentes, en la region solar (NT), para los horarios de las 8:00 (a) y las 12:00 (b). Las
flechas azules (lineas continuas) corresponden a los valores de los flujos (W m™), en condiciones no
perturbadas y las flechas rojas (lineas discontinuas), representan los porcientos de los flujos para
condiciones perturbadas, respecto a las no perturbadas.

En el horario de la mafana, cuando el sol apenas alcanza los 13.61° de altura, como
promedio para este mes en este horario, el camino que debe recorrer la radiacion solar a

través de la nube de aerosoles es mucho mayor comparado con el horario del mediodia.

Esto provoca una disminucion considerable del flujo descendente, el cual apenas alcanza el
87 % en la parte inferior de la nube. Todo lo contrario ocurre con el flujo ascendente, el
cual se incrementa considerablemente por encima del tope de la nube, donde llega a
alcanzar un 129 %. Un porciento de este incremento se debe precisamente a la
caracteristica de los aerosoles de sulfatos, ya mencionada anteriormente, de reflejar

fuertemente en longitudes de ondas inferiores a 0.685 um.

Otro de los factores asociados a este incremento es precisamente, el largo camino Optico a
esta hora del dia, el cual provoca un mayor apantallamiento y por tanto una mayor
reflectancia de la radiacion solar. Otro aspecto a tenerse en cuenta en el incremento antes
mencionado, es la absorcion por parte de los aerosoles, de una porcion de la radiacion solar

incidente, la cual contribuye al calentamiento de la capa y por consiguiente a la reemision
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de esta, contribuyendo asi al incremento del flujo ascendente. Precisamente, la gran
diferencia entre los por cientos de los flujos ascendentes y descendentes para condiciones
perturbadas, contribuye a explicar por qué, alrededor de las 09:00 horas ocurre un maximo

en las perturbaciones.

En el horario de las 12:00, la altura del sol alcanza los 48.08°, valor obtenido a partir de un
algoritmo implementado en la ELC para el célculo de la altura del sol [Reda and Andreas,
2004]. Como promedio para el mes de enero de 1992, a esta hora el camino optico se
reduce enormemente, por lo que una porcidon considerable de la radiacion solar incidente
logra atravesar la capa de aerosoles aumentando la transmitancia y trayendo consigo un
incremento del flujo descendente en la base de la nube. Por esta misma razén disminuye
significativamente también el flujo ascendente en el tope de la nube. La poca diferencia
entre los porcientos de los flujos ascendente y descendente, para condiciones perturbadas,

explica por qué al mediodia ocurre un minimo en las perturbaciones.
3.1.2. Perturbaciones del flujo neto para el afio 1993

Los valores de perturbacion, distribuidos desde superficie hasta el tope de la atmosfera, de
los flujos netos en las diferentes bandas de la region solar del espectro, para el ano 1993,
aparecen en la Figura 3.5. De forma general el comportamiento por bandas es similar al afio
1992, aunque con una considerable disminucion de las perturbaciones provocadas por los

aerosoles originados por el Pinatubo.

Téngase en cuenta que los valores de EOA, no superan durante 1993 el valor de 0.1 (Figura
2.3b), y para fines de este afio llega a alcanzar valores minimos de 7.3 - 10~ en el mes de

noviembre.

Al igual que para el afio 1992, los mayores valores de perturbacion se encuentran en la
banda del visible (Figura 3.5b), donde el maximo valor alcanzado es -1.30 W m™, en una
region ubicada entre los 21 y 26 km en el mes de enero. Igual que en el caso de 1992 en
esta banda no existen practicamente variaciones con la altura del flujo neto, por las razones
explicadas mas arriba. En superficie el valor de perturbacion en esta banda es de -1.17 W

m?y en el tope de la atmosfera es de -1.28 W m™, ambos en el mes de enero. La banda UV
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tiene un comportamiento similar al del afo 1992, por lo que practicamente en esta region

del espectro los aerosoles no ejercen influencia alguna.
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Figura 3.5: Perturbaciones del flujo neto en W m?, para el aiio 1993 en las bandas IR (a), VI (b), UV (c)
y NT (d).

En el caso del IR cercano durante este afio se aprecia absorcion en la troposfera y valores
de flujo constante en la vertical en la estratosfera al igual que para el afio 1992, por las
causas anteriormente explicadas para esta banda. El maximo valor de perturbacion
alcanzado es de tan sélo -1.12 W m™, esta vez, alrededor de la tropopausa (entre los 15y 17
km de altura), también en el mes de enero. En el mes de julio se observa un ligero
incremento de las perturbaciones por debajo de la tropopausa y hasta los 11 km de altura,

asociado con un pequeiio incremento del EOA en ese periodo.

Las diferencias entre estas bandas en superficie y en el tope de la atmoésfera para el mes de
enero de este afio, alcanzan solamente 0.56 y 0.24 W m™, respectivamente. A la altura de la

tropopausa la diferencia entre ambas bandas es de 0.16 W m™.
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En la region solar del espectro la mayor perturbacion sélo alcanza -2.60 W m™, en una zona
ubicada entre los 18 y 20 km de altura en el mes de enero. La diferencia entre la superficie
y la tropopausa es solamente de 0.61 W m™ y entre superficie y el tope de la atmosfera es
de apenas 0.56 W m™, ambos acasos en el mismo mes. La minima perturbacién en esta
region del espectro ocurre en el mes de noviembre con un valor de -0.42 W m?,

coincidiendo con el minimo valor de EOA de todo el periodo analizado.

Un aspecto que resalta luego de comparar el comportamiento de los flujos netos ante la
presencia de aerosoles estratosféricos de origen volcdnico entre ambos afios, es que la
respuesta de las diferentes bandas espectrales aqui tratadas, es similar, aun cuando la
concentracion de aerosoles estratosféricos es significativamente menor en 1993. Las
principales diferencias entre un afo y otro radican en las magnitudes y la altura a la que se
manifiestan las mayores perturbaciones, dependiendo claro estd, de la distribucion vertical

de la nube.
3.1.2.1. Comportamiento diurno de las perturbaciones del flujo neto para 1993

Al igual que para el afio 1992, el comportamiento diurno del flujo neto en la region solar
del espectro, es practicamente simétrico teniendo como eje a las 12:00 horas (Figura 3.6).
Las principales diferencias entre ambos afios radican fundamentalmente en la magnitud de
las perturbaciones, las cuales estan considerablemente atenuadas en este afno, debido al

descenso en la concentracion de los aerosoles estratosféricos.

Los maximos valores de perturbacion para el mes de enero de este afo (Figura 3.6a),
ocurren en los mismos horarios que en 1992 (09:00 y 16:00). Los valores de perturbacion
solo alcanzan -6.6 W m™ para ambos casos y a 18 y 19 km de altura respectivamente.
Comparado con el mismo periodo del afio anterior, estos valores se encuentran a 4 y 5 km
por debajo y son un 73.5 % inferiores en magnitud, una muestra de cuanto ha disminuido su

concentracion la capa de aerosoles estratosféricos generada por el Pinatubo.

En el mes de diciembre de 1993 la mayor perturbacion alcanzada es de -2.26 W m™, esta
vez ocurre en los horarios de las 8:00 y las 16:00, en una region comprendida entre los 18 y
25 km de altura. Si se comparan los valores de este mes, con los de enero de 1992, o sea,

ambos extremos del periodo completo de andlisis, se aprecia que las perturbaciones
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provocadas por la presencia de aerosoles estratosféricos de origen volcanico han

disminuido en un 90.9 %.
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Figura 3.6: Distribucion vertical de los valores medios horarios de las perturbaciones en el flujo
neto medio en W m?, en la region solar del espectro (NT), para los meses de enero (a) y diciembre

(b) de 1993.
El comportamiento diurno de las perturbaciones para 1993, redibuja de forma general, el

patrén del afio 1992, debido a las causas explicadas en el Epigrafe 3.1.1.1.
3.2. Perturbaciones en larazén de calentamiento

La razon de calentamiento es considerada como la velocidad a la cual, la energia de la
radiacion solar es ganada o perdida por la materia presente en un volumen dado. En el
presente estudio se analiza especificamente, la influencia de los aerosoles estratosféricos de

origen volcéanico, en diversas regiones de la atmdsfera.
3.2.1. Perturbaciones de larazon de calentamiento para 1992

La distribucion vertical del comportamiento de las perturbaciones de la razon de
calentamiento (K/d) para el afio 1992, en las diferentes bandas espectrales, desde superficie

hasta el tope de la atmosfera (10~ hPa), se muestra en la Figura 3.7.

En la region de onda corta del espectro solar (IR+VI+UV, Figura 3.7d) se aprecia

claramente el calentamiento de la estratosfera y el enfriamiento de la troposfera, como
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consecuencia de la presencia de los aerosoles de sulfatos provenientes de la erupcion del

volcan Monte Pinatubo en estas regiones de la atmosfera.
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Figura 3.7: Comportamiento de las perturbaciones de la razon de calentamiento (K/d) para el aiio 1992,
desde superficie hasta el tope de la atmdsfera, para las bandas espectrales IR (a), VI (b), UV (¢) y NT

(d).

Las mayores perturbaciones positivas durante todo el afio, se encuentran en la estratdsfera
baja, en la regién donde se encuentra la maxima concentracion de aerosoles. A su vez, la
maxima perturbacion de la razon de calentamiento por aerosoles en esta zona se encuentra
en el mes de enero de este afio y alcanza el valor de 0.1 K/d entre los 26 y 28 km de altura,
justo encima de la region de mayor espesor Optico en este mes (entre 23 y 25 km de altura).
Este valor de perturbacion es dos veces inferior al reportado por S98 y R00 para el mes de
enero de 1992, y coincide mejor en altura con R00, quien empleara, al igual que en el

presente estudio, un modelo de mejor resolucion vertical que S98.

En cuanto a las diferencias entre los valores de perturbaciones alcanzados en el presente

estudio, respecto a S98 y R0O0, debe tenerse en cuenta que el codigo de transferencia
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radiativa aqui empleado, no considera el aporte en la region de onda larga, donde existe una
gran contribucidon por parte de la radiacion terrestre ascendente. En ambos casos (S98 y

RO00), el aporte en esta banda alcanza los 0.2 K/d.

Por debajo de los 42 km de altura (en el mes de enero), se encuentra una regioén con valores
relativamente altos de perturbaciones positivas que llegan a alcanzar los 0.08 K/d y se
extiende desde el mes de enero hasta octubre del mismo afio, llegando a una altura en este
ultimo mes de 25 km y valores de perturbacion de 0.03 K/d. Por encima de los 42 km y
hasta los 114 km se encuentra otra region de perturbaciones positivas, esta vez con valores
que oscilan entre los 0.02 y los 0.01 K/d, y cuyo tope desciende paulatinamente hasta llegar

a los 43 km de altura en el mes de diciembre.

Desde la parte inferior de la zona de méxima concentracion de aerosoles y hasta la
superficie, las perturbaciones son negativas con un maximo de -0.03 K/d entre los 18 y los
20 km en el mes de enero y desde los 18 km hasta la tropopausa se encuentra otra zona de
maximo enfriamiento, pero esta se manifiesta durante los tres primeros mese del afio
solamente. La troposfera manifiesta enfriamiento durante todo el afo, pero las mayores
perturbaciones se encuentran por debajo de los 10 km de altura, con valores de ~ -0.02 K/d,
durante los tres primeros mese del afio fundamentalmente. Este enfriamiento se debe a la
reduccion del flujo en el IR cercano, a causa de la retrodispersion por aerosoles de la
radiacion solar incidente, lo cual afecta sustancialmente la absorcion por el vapor de agua y

las nubes, del IR cercano en esta capa de la atmdsfera.

El mayor aporte al calentamiento de la capa de aerosoles se debe a la absorcion, por esta, de
la radiacidn solar en la banda del IR cercano tal y como se aprecia en la Figura 3.7a. Esta
banda es también la mayor responsable del enfriamiento de la tropdsfera, al impedir el paso
de la radiacion hacia esta region de la atmosfera y limitar por tanto, la absorcion por parte
del vapor de agua y las nubes. Estos resultados corroboran lo planteado por S98 y R00

acerca del importante aporte de esta banda al calentamiento de la capa de aerosoles.

Por su parte en la banda del visible se encuentra el mayor aporte al calentamiento de la
estratosfera media y alta (por encima de la capa de aerosoles), debido a que precisamente

una de las propiedades de los aerosoles de sulfato es la dispersion pura en esta banda del
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espectro solar. De tal forma que el ozono absorbe la radiacién que es retrodispersada por la
capa de aerosoles calentando, por tanto, esta zona de la estratosfera donde su concentracion
es aun importante. Esta banda es a su vez responsable del enfriamiento de la estratosfera
baja y hasta la tropopausa, al impedir que el ozono ubicado en esta zona absorba la
radiacion visible. Un comportamiento similar al VI ocurre con el UV pero en menor
cuantia, por lo que es una banda que no aporta significativamente a los efectos que

provocan los aerosoles de sulfatos sobre la radiacion en general.

Valores de perturbacion de la razon de calentamiento (K/d) para el afio 1992, pero para la
region de la estratosfera baja, considerando esta como la zona comprendida entre los 10 y
los 100 hPa, se muestra en la Figura 3.8. En esta figura se aprecia el comportamiento de la
razén de calentamiento, con mas detalle en la region ocupada por la nube de aerosoles en la

estratosfera baja.

Como se plante6 anteriormente, la banda del IRc (Figura 3.8a), es la maxima responsable
del calentamiento de los aerosoles, al ser absorbida la radiacion de esta region del espectro

solar por los aerosoles de sulfatos de origen volcanico.

La mayor perturbacion alcanza 0.09 K/d entre los 25 y 26 km de altura en el mes de enero,
coincidiendo con la regiéon de maximo espesor Optico. Se aprecia un segundo maximo en el
mes de marzo a 24 km de altura, con un valor de 0.08 K/d. Es notable la tendencia a la
disminucion de las perturbaciones con el transcurso del afio, debido a la disminucién de los

valores de EOA.

La banda visible (Figura 3.8b), es la responsable del enfriamiento en la region mas baja de
la estratosfera, extendida desde los 25 km hasta la tropopausa. Existe una region de maximo
enfriamiento entre los 19 y los 24 km de altura con valores que oscilan entre -0.02 y -0.03
K/d y se extiende hasta el mes de febrero. Este enfriamiento esta asociado a la no absorcion
por parte del ozono de la radiacion VI y UV, como consecuencia de la fuerte
retrodispersion de la radiacion solar en estas bandas por la presencia de los aerosoles de
sulfato. Esta retrodispersion es, a su vez, la causante del calentamiento que ocurre en la

region que se encuentra justo encima de la zona de maximo espesor Optico, al absorber el

67



ozono y el oxigeno que se encuentra en esta region, toda la radiacion que es reflejada en

estas bandas.
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Figura 3.8: Comportamiento de las perturbaciones de la razén de calentamiento (K/d) para el aiio 1992,
en la estratosfera, para las bandas espectrales IR (a), VI (b), UV (¢) y NT (d).

La Figura 3.8d muestra el comportamiento de las perturbaciones de la razon de
calentamiento en la region solar del espectro (NT). Se aprecia con claridad las regiones de
maximo enfriamiento y calentamiento dentro de la nube de aerosoles, donde en ambos
casos, existe un corrimiento en las alturas de ambas zonas con respecto a las bandas
individuales. La region de calentamiento llega solamente hasta los 24 km de altura en su
base y los maximos valores de perturbacion se encuentran ubicados entre los 26 y 28 km de
altura con valores de 0.1 K/d en el mes de enero. El tope de las perturbaciones negativas
llega ahora, hasta los 23 km y se extiende hasta la tropopausa con valores que llegan hasta
los -0.02 K/d. Ha descendido también, la zona de maximo enfriamiento y esta vez se ubica
entre los 18 y los 20 km de altura con valores de -0.3 K/d extendiéndose hasta el mes de

febrero. Se aprecia igualmente con claridad, el descenso tanto en altura como en las

68



magnitudes, de las perturbaciones positivas debido a la disminucion del EOA durante el

transcurso del afio

3.2.1.1. Comportamiento diurno de las perturbaciones de la razon de calentamiento

para el afio 1992.

Los valores medios horarios de las perturbaciones de la razon de calentamiento para los
meses de enero y diciembre de 1992 en la estratosfera, se muestran en la Figura 3.9. En
ambos meses se aprecia enfriamiento en horas de la mafana y la tarde, y el méaximo
calentamiento, en el horario de las 12:00 horas. En el caso del mes de enero (Figura 3.9a),
los méaximos valores de enfriamiento se encuentran a las 07:00 y las 17:00 horas con
valores de -0.38 y -0.23 K/d, respectivamente. En el horario de la mafana este valor de

perturbacion se encuentra a una altura de 24 km mientras que en la tarde ocurre a 23 km.
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Figura 3.9: Distribucion en altura de los valores medios horarios de las perturbaciones de la razon de
calentamiento en la estratésfera, para los mese de Enero (a) y Diciembre (b) de 1992 en la region solar
del espectro (NT).
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El enfriamiento es mas pronunciado, tanto en magnitud como en altura, en el horario de la
mafiana llegando hasta los 28 km y extendiéndose, por debajo de la capa de aerosoles, hasta
el horario de las 10:00 horas. Con el transcurso del dia y el aumento de la altura del sol, la
capa de aerosoles comienza a calentarse y en el horario comprendido entre las 10:00 y las
15:00 horas ocurren los mayores valores de perturbacion positiva entre los 25 y 28 km de
altura, region donde se encuentra precisamente la maxima concentraciéon de aerosoles. El
maximo calentamiento ocurre a las 12:00 horas con un valor de 0.37 K/d a una altura de 26

km. Por debajo de los 19 km de altura y hasta la tropopausa, las perturbaciones son
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negativas en todos los horarios, aunque con valores muy pequefios en las horas del

mediodia.

Una vez calentada la capa de aerosoles, esta tarda en enfriarse, consecuentemente, aun a las
17:00 horas cuando el sol alcanza solamente 9° sobre el horizonte, por encima de los 25 km

de altura existen perturbaciones positivas.

En el mes de diciembre de 1992 (Figura 3.9b), al igual que en el mes de enero de este
mismo afio, las mayores perturbaciones negativas ocurren en los horarios de las 07:00 y las
17:00 horas, pero en esta ocasion, tanto las magnitudes como las alturas a las que estas
ocurren han disminuido considerablemente. En el horario de las 07:00 horas, la maxima
perturbacion negativa ocurre entre los 20 y 21 km de altura y alcanzan solamente -0.12 K/d.
Para el caso de las 17:00 horas estos valores extremos ocurren entre los 19 y los 21 km de
altura y llegan al valor de -0.06 K/d. En ambos casos, las maximas perturbaciones han

descendido 3 km como promedio.

El mayor calentamiento ocurre en este mes entre los horarios de las 10:00 y las 14:00 horas,
confinado entre los 22 y 23 km de altura, con valores que oscilan entre 0.05 y 0.06 K/d, este
ultimo valor de perturbacion es el maximo calentamiento y ocurre a las 12:00 horas a 22
km de altura. La region de maximo calentamiento ha descendido este mes respecto a enero
del mismo afo 4 km como promedio, como consecuencia de la disminucion, tanto en

magnitud como en altura, de la nube de aerosoles estratosféricos.
3.2.2. Perturbaciones de larazén de calentamiento para el afio 1993

La concentracion de aerosoles estratosféricos, originada por la erupcion del Pinatubo, ha
disminuido drasticamente en el afio 1993, como también ha disminuido la altura a la cual se
encuentra la practicamente disipada nube. Los valores de la distribucidon vertical de las
perturbaciones de la razon de calentamiento para este afio, en las diferentes bandas

espectrales, desde superficie hasta el tope de la atmosfera, se muestran en la Figura 3.10.

De forma general, se aprecian valores de perturbacién muy inferiores a los obtenidos para
el afio 1992 y ausencia de perturbacion en amplias regiones de la atmosfera y en las cuatro

bandas. No obstante, se aprecia claramente la persistencia del enfriamiento en la tropdsfera
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y del calentamiento en la estratosfera, aunque en mucha menor cuantia en ambos casos. La
mayor perturbacion positiva en este afio alcanza solamente 0.015 K/d a 22 km de altura en
el mes de enero, un orden de magnitud inferior respecto al mismo periodo del afio 1992 y

alrededor de 5 km por debajo de la altura a la cual se encontraba el méximo en aquel

momento.
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Figura 3.10: Comportamiento de las perturbaciones de la razén de calentamiento (K/d) para el afio
1993, desde superficie hasta el tope de la atmosfera, para las bandas espectrales IR (a), VI (b), UV (¢) y
NT (d).

El enfriamiento de la troposfera se comporta de forma similar para todo el afio y la méxima
perturbacion negativa solamente llega a -0.006 K/d en una zona ubicada entre los 9 km de
altura y la superficie durante el mes de enero. Al igual que para el ano 1992, el IRc aporta
la mayor contribucion al calentamiento de la estratosfera baja y al enfriamiento de la
troposfera, debido a los procesos explicados anteriormente. Por encima de la capa de
aerosoles la mayor contribucion al calentamiento de la estratosfera media y alta, se debe a

la reflexion de la radiacion visible por esta capa, la cual es luego absorbida por el ozono
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ubicado en esta region de la atmoésfera. En el caso de la banda del UV, no existen
practicamente perturbaciones en este afio, solamente un ligero calentamiento entre los
meses de enero y marzo, y un ligero enfriamiento justo debajo de la capa de aerosoles en el

mes de enero y que se extiende hasta el mes de febrero.

El comportamiento de las perturbaciones de la razén de calentamiento (K/d) en la region de
la estratosfera baja para el afio 1993, se muestra en la Figura 3.11. Al igual que en el afio
1992, la banda del IRc (Figura 3.11a), es la méxima responsable del calentamiento de la
estratdsfera baja debido a la absorcion de la radiacion en esta region del espectro por los
aerosoles de sulfatos. Aunque los valores de espesor Optico son considerablemente
inferiores en este afo, en comparacion con 1992, se observa claramente la respuesta de la

estratdsfera ante la presencia de aerosoles.
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Figura 3.11: Comportamiento de las perturbaciones de la razén de calentamiento (K/d) para €l afio
1993, en la estratosfera, para las bandas espectrales IR (a), VI (b), UV (c) y NT (d). Nétese que en la
escala, los valores de perturbacion son un orden de magnitud inferior alosdel afio 1992.

72



La zona de méaximo calentamiento se encuentra ubicada a 22 km de altura y su valor
alcanza los 0.015 K/d, o sea, ha descendido aproximadamente 3.5 km en altura y alrededor
de 7 veces los valores de perturbacion alcanzados en el mismo periodo del afio 1992. La
zona de maximo calentamiento en este aflo perdura hasta el mes de septiembre
aproximadamente, aunque no existe informacion de este mes en especifico, y se mantiene a

la misma altura durante este periodo.

En la banda del VI (Figura 3.11b) el comportamiento de las perturbaciones es similar al afo
1992, existiendo calentamiento por encima de la capa de aerosoles y enfriamiento justo
debajo de esta. Los procesos que provocan este comportamiento son los mismos explicados
anteriormente. En este caso particular los maximos valores de calentamiento ocurren entre
los 30 y los 34 km de altura en el mes de enero de este afio, donde la maxima perturbacion
llega a ser solamente de 0.005 K/d. Por su parte, la zona donde ocurre el enfriamiento, esta
ubicada entre los 19 y los 20 km de altura con valores de perturbacion de -0.006 K/d en el

mismo mes. Las perturbaciones en la banda del UV (Figura 3.11c) no son significativas.

En comparacion con el afio 1992, en la region solar del espectro (Figura 3.11d), la zona de
enfriamiento en la estratosfera, ha sido comprimida en altura y se ubica entre los 19 km de
altura y la tropopausa, disminuyendo su espesor ~ 4 km. El maximo valor de perturbacion
en esta zona llega a -0.006 K/d justo a la altura de la tropopausa en el mes de enero. Por su
parte, la zona de maximo calentamiento, descendié en altura hasta los 22 km,
aproximadamente 5 km menos en comparacion con el afio 1992, con valores que oscilan
entre los 0.011 y 0.015 K/d, valores que son un orden de magnitud menor, en comparacion
con el afio 1992, como se habia expresado anteriormente. Esta delgada capa de maximas
perturbaciones positivas (~ 2 km de espesor) se extiende desde el mes de enero hasta julio

del mismo afio.

3.2.2.1. Comportamiento diurno de las perturbaciones de la razon de calentamiento

para el afio 1993.

En la Figura 3.12 se representan los valores medios horarios, para los meses de enero y

diciembre de 1993, de las perturbaciones de la razén de calentamiento en la estratosfera. En
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Figura 3.12: Distribucién en altura de los valores medios horarios de las perturbaciones de la razén de
calentamiento en la estratésfera, para los mese de Enero (a) y Diciembre (b) de 1993 en la region solar
del espectro (NT).

el mes de enero de este afio se evidencia la presencia aun de aerosoles estratosféricos y su

influencia sobre la radiacion solar.

Al igual que para el mismo mes, pero del afio 1992, el enfriamiento en horas de la mafiana
continua siendo mas pronunciado, tanto en magnitud como en altura que el que ocurre en
horas de la tarde. Sin embargo, en este periodo las alturas a las que ocurren las maximas
perturbaciones (positivas y negativas), son significativamente menores, en comparacion
con igual periodo del afio 1992; igualmente ocurre con la magnitud de estas perturbaciones.
Los maximos valores de enfriamiento en la manana ocurren en el horario de las 07:00
horas, sin embargo, a diferencia del afio 1992, el maximo enfriamiento de la tarde ocurre

una hora mas tarde, o sea, a las 18:00 horas.

La zona de enfriamiento en la mafana alcanza los 27 km de altura, pero la region de
maximos se encuentra entre los 20 y 21 km de altura con un valor de -0.06 K/d, o sea, ~ 3.5
km mads abajo y practicamente dos ordenes de magnitud menos. En el horario de la tarde el
maximo enfriamiento ocurre entre los 18 y los 20 km de altura con un valor de -0.03 K/d,
aproximadamente 4 km por debajo y similar diferencia en cuanto a magnitud, con el

horario de la mafiana.

El méaximo calentamiento tiene lugar en este mes entre los horarios de las 12:00 y las 14:00
horas, a una altura de 22 km, con valores de 0.06 K/d. En comparacion con igual periodo

del afio 1992, esta zona de maximo calentamiento ha descendido ~ 4 km en altura y su
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magnitud ha descendido, al igual que en el caso de las maximas perturbaciones negativas,

practicamente dos ordenes de magnitud.

En el mes de diciembre de 1993 (Figura 3.12b), cuando el valor de espesor 6ptico alcanza
solamente el valor de 2.66 - 107, el comportamiento de las perturbaciones es practicamente
simétrico, teniendo como eje central a las 12:00 horas. En horas de la mafana y la tarde
tienen lugar las mayores perturbaciones negativas en los horarios de las 07:00 y las 17:00
horas, en los mismos rangos de altura y con la misma magnitud. No existen diferencias
entre ambos horarios debido a la condicion no perturbada de la estratosfera. Por su parte el
calentamiento ocurre entre los 25 y 28 km de altura, con los valores mas altos (0.02 K/d) a
25 km, en correspondencia con la region de méxima concentracion en este caso, de ozono y

no de aerosoles.
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Capitulo 4: Fenomenos de reducciones severas y

catastroficas de la radiacion solar



Capitulo 4. Fendmenos de reducciones severas y catastréficas de la

radiacion solar.

Entre los fendmenos mencionados en el Epigrafe 1.5, que pueden provocar reducciones
severas de la radiacion solar, las erupciones volcanicas son las que centraran el interés en el
presente estudio. En el pasado han ocurrido erupciones volcénicas lo suficientemente
potentes como para producir desastres globales de caracter climatico y ecoldgico [Rampino,
2002]. Como promedio, estas erupciones ocurren cada 100000 afios, pero existen mas
probabilidades de que ocurra una de estas erupciones, que el impacto de un asteroide contra
la Tierra. La magnitud de la carga de aerosoles inyectada a la estratosfera como resultado
de Super — Erupciones, son ciento de veces superiores a las erupciones conocidas mas
recientes (ej. Tambora, 1815; Krakatau, 1883; Pinatubo, 1991) y por tanto sus efectos son

mucho mas catastroficos [Sparks et al., 2005].

Los Super — Volcanes pueden permanecer dormidos durante cientos de afios entre grandes
erupciones, pero en general, mientras mayor es el tiempo que permanecen dormitados
mayor serd la erupcion que produzcan. Existe, afortunadamente, una relacion inversa entre
frecuencia y tamafio de la erupcién. Erupciones del tamafio del Pinatubo (més de 5 km® de
magma) o como el Krakatau (~ 12 km?), ocurren una o dos veces cada siglo. Entre tres y
cinco erupciones como el Tambora (algunas decenas de kilometros cubicos), ocurren cada
mil afios. Estos stiper — volcanes se encuentran fundamentalmente en el limite de las placas
tectonicas, donde colisionan unas con otras, o donde brota material caliente rico en silice
(magma), desde lo mas profundo del interior de la tierra, justo debajo de los continentes o

en la frontera entre estos y el mar [McGuire, 2006].

En el caso de las reducciones severas y catastroficas de la radiacion solar, provocadas por
estas erupciones volcanicas, se ha tomado como base en el presente estudio, la erupcion del
Monte Pinatubo, cuyo impacto radiativo ha sido objeto de estudio en el capitulo anterior. A
partir del perfil de Espesor Optico por Aerosoles de esta erupcién, generado con los datos
de Mauna Loa y la ELC, se han calculado los multiplos de las que se consideran erupciones
severas y catastroficas. Partiendo de estos valores se han realizado las simulaciones

numéricas necesarias para calcular el efecto sobre la radiacion solar. Se consideraran

77



erupciones severas, aquellas que sean 10 y 50 veces la erupcion del Pinatubo y

catastroficas, las que sean 100, 150 y 200 veces la mencionada erupcion.

4.1. Reducciones severas de la radiacién solar, con duracién de varios

afos, producidas por erupciones volcanicas.

Los resultados de las simulaciones de erupciones volcénicas, cuyas concentraciones de
aerosoles estratosféricos son 10 (10x) y 50 (50x) veces las registradas por la erupcion del
Pinatubo (1x), se muestran en la Figura 4.1, como perturbaciones del flujo neto, en la

region solar del espectro, respecto a condiciones de cielo claro.
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Figura 4.1: Perturbaciones del flujo neto, en la region solar del espectro, en el tope de la atmésfera (a) y
en superficie (b). Producidas por Erupciones Severas que provoquen la presencia de aerosoles
estratosféricos con magnitudes de 10 (10x) y 50 (50x) veces la producida por la erupcion del Pinatubo

(1x).

Para estos escenarios se aprecia que en el tope de la atmoésfera (Figura 4.1a), se ha
incrementado considerablemente la radiacion que es reflejada por la capa de aerosoles,
contribuyendo de esta forma a un aumento considerable del albedo terrestre por la

presencia de los aerosoles estratosféricos. En la misma medida se aprecia una gran
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disminucién de la radiacion solar que alcanza la superficie terrestre (Figura 4.1b). Las
magnitudes del decrecimiento de la radiacion solar en superficie, son tales que
practicamente durante tres afios son superiores a los —50 W m™ para ambos escenarios. En
tales condiciones, tendria lugar durante todo este periodo lo que se ha dado en conocer

como “invierno volcanico” [Rampino et al., 1988].

La maxima concentracioén de aerosoles resultado de la conversion del SO,, en aerosoles de
H,SOs4, luego de ser liberado a la atmosfera durante erupciones severas, se alcanza
aproximadamente al tercer mes de ocurrida la erupcion [Stowe et al., 1992; McCormick et
al., 1995]. Es en este momento cuando se alcanza, a su vez, el méximo espesor oOptico por
aerosoles. Por tal motivo, tienen lugar en el tercer mes las maximas perturbaciones tanto en
superficie como en el tope de la atmoésfera. En superficie, estas alcanzarian
aproximadamente -224 y -593 W m?, para 10x y 50x respectivamente, o sea, 9 y 26 veces,
respectivamente, el valor de las perturbaciones provocadas por el Pinatubo. El efecto
radiativo de estas erupciones se extenderia hasta 54 y 70 meses, para 10x y 50x

respectivamente (Tabla 2.5), cuando se retornaria nuevamente a las condiciones de fondo.

En el caso de las perturbaciones en el tope de la atmosfera, debido a la gran reflexion que
provocaria la densa capa de aerosoles, estas alcanzarian aproximadamente los valores de
179 y 493 W m™ para 10x y 50x respectivamente. Estos valores de perturbacién serian 10 y

27 veces los valores alcanzados por el Pinatubo.

Las perturbaciones que provocarian las Erupciones Severas sobre el flujo neto en las
bandas del visible e infrarrojo cercano se muestran en la Figura 4.2, tanto para el tope de la
atmosfera (a y b) como para superficie (¢ y d). Estas bandas manifiestan un

comportamiento similar a la region solar del espectro (NT), mostrado en la Figura 4.1.

El comportamiento de las perturbaciones en el tope de la atmosfera (Figura 4.2 a y b) es
igual en ambas bandas para erupciones del nivel 50x, sin embargo, para erupciones de 10x
en el caso del IRc las perturbaciones son menores. En el caso de las perturbaciones en
superficie (Figura 4.2 c y d) en la banda VI, estas son superiores al IRc para ambos tipos de

erupciones (10x y 50x). Esto significa que existird una reduccion severa de la radiacion
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solar en la region visible del espectro, que alcanzaria la superficie terrestre, con las

subsecuentes consecuencias que esto conllevaria para la vida en general en la tierra.
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Figura 4.2: Perturbaciones sobre el flujo neto, en las bandas VI e IRc, en el tope de la atmésfera (ay b)
y en superficie (c y d), producidas por Erupciones Severas (10x y 50x).

A partir de las simulaciones realizadas para Erupciones Severas (10x y 50x) y teniendo
como referencia la erupcion del Pinatubo (1x), se estimo la duracion de los periodos en los
cuales las perturbaciones lleguen a ser el 50 y 25 % de los valores maximos obtenidos para

cada una de ellas. La Tabla 4.1 muestra estos valores.

Los tiempos de relajacion son muy similares tanto en superficie como en el tope de la
atmosfera para ambos porcientos, sin embargo, debe tenerse en cuenta que las simulaciones
realizadas no incluyen el efecto que provocan sobre la radiacion solar las nubes de gotas de
agua y cristales de hielo. Por tanto, en una situacion real deben producirse efectos
secundarios como consecuencia de las retroalimentaciones, por lo que los resultados aqui

obtenidos pueden sufrir variaciones.
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Tabla 4.1: Numero de meses a partir de la fecha de las erupciones, del Pinatubo (1x) y Severas (10x y
50x), que se tardaria en alcanzar valores del 50 y 25 % del maximo nivel de perturbacién ocurrido,
para las bandas VI, IRc y NT.

Superficie Tope de la Atmosfera

50 % 25 % 50 % 25 %
Ix | 10x | 50x [ 1x | 10x | 50x | 1x | 10x | 50x | 1x | 10x | 50x
Visible 12 (13 1911919 |24 12|12 |19 [19] 19 | 24
Infrarrojo 12 (12 | 16 | 19| 19 | 21 |12 | 12 | 15 [ 19| 19 | 20
Neto 12 (13 19 19|19 |23 12|12 | 19 |19 19 | 22

No obstante, los valores obtenidos para el caso del Pinatubo mediante estas simulaciones,
coinciden con los periodos de decrecimiento de los efectos provocados sobre la radiacion
solar por los aerosoles inyectados a la estratosfera como consecuencia de esta erupcion. Por
ejemplo, los valores mensuales de radiacion global registrados en el Observatorio de
Mauna Loa (Islas Hawaii, 19° N), en condiciones de cielo despejado, mostraron un
decrecimiento de hasta un 5 % inmediatamente después de ocurrida la erupcion del
Pinatubo. Al cabo de 10 meses la radiacién global mensual tuvo un decrecimiento de tan

solo 2.7 % [Dutton et al., 1992].

La informacion obtenida sobre el tiempo que tardaria la atmosfera en alcanzar el 50 y 25 %,
del maximo valor de perturbaciones ocurrido, es de gran utilidad para el trazado de
estrategias se supervivencia y mitigacion, por parte de las instituciones y autoridades que

estarian encargadas de manejar este tipo de catastrofes.

4.2. Reducciones catastroficas de laradiacidn solar, con duracién de varios

afos, producidas por super — erupciones

Las Super — Erupciones, aquellas cuya magnitud sean 100, 150 y 200 veces (100x, 150x y
200x, respectivamente), la magnitud de la erupcion del volcan Pinatubo, tienen el mismo
caracter que las Erupciones Severas. Sin embargo, las magnitudes de las perturbaciones
provocadas por este tipo de erupciones son considerablemente superiores, como puede
apreciarse en el caso del comportamiento de las perturbaciones del flujo neto, en la region

solar del espectro (Figura 4.3).

Las diferencias en el comportamiento de las perturbaciones, entre los diversos niveles de

Super — Erupciones, no son considerables entre ellas, debido a que se produce una especie
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de efecto de “saturacion”, debido a que la radiacion disponible tiene un valor. No obstante,
las diferencias en las perturbaciones entre los maximos niveles (50x y 200x) de ambas
categorias (severas y stiper — erupciones), se encuentran alrededor de los 200 W m™, tanto
para superficie como para el tope de la atmdsfera. Las mayores perturbaciones en el caso de
la categoria de Stiper — Erupciones alcanzan los -836 y 690 W m™ en superficie y en el tope
de la atmosfera respectivamente, en ambos casos para el maximo nivel de esta categoria de
erupciones (200x). Estos valores de perturbacion son 36 y 38 veces, respectivamente, los

alcanzados por la erupcion del Pinatubo (1x).

Perturbaciones provocadas por Super Erupciones
- Topa de la Atmosfara -

g

2

Perurbaciones (W m )

Parturbacionss (W m )

10 20 30 40 50 60 Ta
Meses posteriores a la Erupcién
| 100 150 200x |

Figura 4.3: Perturbaciones del flujo neto, en la region solar del espectro, en el tope de la atmésfera (a) y
en superficie (b). Producidas por Stper — Erupciones que provoquen la presencia de aerosoles
estratosféricos con magnitudes de 100, 150 y 200 veces (100x, 150x y 200x), la producida por los
aerosoles del Pinatubo.

Las perturbaciones que provocarian en el flujo neto, las Stiper — Erupciones en las bandas
del visible e infrarrojo cercano, se muestran en la Figura 4.4, tanto para el tope de la

atmosfera (Figura 4.4 a y b), como para superficie (Figura 4.4 cy d).

82



Perturbaciones provocadas por Super Erupciones
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Figura 4.4: Perturbaciones sobre el flujo neto, en las bandas VI e IRc, en el tope de la atmésfera (a y b)
y en superficie (¢ y d), producidas por Stiper — Erupciones (100x, 150x y 200x).

La mayor diferencia entre ambas bandas se encuentra en el tope de la atmdsfera, donde las
perturbaciones son considerablemente superiores en la banda del IRc. A partir de estos
resultados y teniendo en cuenta el comportamiento de las Erupciones Severas, se infiere
que a partir de determinado nivel de concentracion de aerosoles la radiacion que incida
sobre la capa de aerosoles sera mayormente absorbida y no reflejada. En superficie las

perturbaciones son ligeramente inferiores en la banda del IRc respecto al visible.

En la Tabla 4.2 se muestran los periodos de tiempo (en meses) que tardaria en alcanzarse
los valores del 50 y 25 % de las maximas perturbaciones, para el caso de las Super —

Erupciones.

Al igual que en el caso de las Erupciones Severas, los tiempos de relajacion para Super —
Erupciones, son similares entre superficie y el tope de la atmdsfera. Sin embargo, en la gran

mayoria de los casos, los tiempos de relajacion para Super — Erupciones superan 1.5 veces
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a las Severas. De esta forma, las afectaciones serian catastroficas, no sélo por la magnitud
de las perturbaciones, si no por el tiempo de incidencia de estas, tardando entre 77 y 84
meses en alcanzar los valores de fondo existentes luego de la erupcion del Pinatubo (Tabla

2.5).

Tabla 4.2: Ntiimero de meses a partir de la fecha de ocurrencia de las Stiper — Erupciones (100x, 150x y
200x), que se tardaria en alcanzar el 50 y 25 % del maximo valor de perturbacion ocurrido, para las
bandas VI, IRc y NT.

Superficie Tope Atmosfera
50 % 25 % 50 % 25 %
100x | 150x | 200x | 100x | 150x | 200x | 100x | 150x | 200x | 100x | 150x | 200x
Visible 21 | 24 | 27 [ 29 | 34 | 36 | 21 25 | 28 | 29 | 35 37
Infrarrojo | 19 | 20 | 20 | 24 | 27 | 29 19 | 20 | 20 | 23 27 | 28
Neto 20 | 21 24 | 28 32 134 ] 20 | 21 24 |1 28 | 31 34

4.3. Efectos socio - econdmicos de reducciones severas y catastréficas de

la radiacion solar

Los efectos de erupciones volcanicas de las magnitudes analizadas anteriormente pueden
ser catastroficos para la humanidad en la era contemporanea. Un ejemplo real de este tipo
de evento es la erupcion del volcan Toba en Sumatra, ocurrida hace 74 mil afios y
catalogada como una Super — Erupcion. La erupcidon de este volcan generd una capa de
cenizas de 15 centimetros de espesor en el subcontinente Indio, con similares magnitudes
en el Sudeste Asiatico. Apenas un centimetro de ceniza depositada es suficiente para
devastar la actividad agricola, al menos en el periodo de crecimiento [Spark and Self et al.,
2005]. Una erupcion de tales magnitudes en la actualidad puede tener consecuencias
dramaticas en esta region del planeta densamente poblada. Por esta razén en regiones
ubicadas en la vecindad de volcanes se han desarrollado estrategias de emergencia ante la

ocurrencia de tales eventos.

El archipiélago cubano se encuentra distante de los principales cinturones volcanicos del
mundo, por lo que afectaciones como las anteriormente descritas no tendrdn un impacto
directo sobre Cuba. Sin embargo, erupciones de estas magnitudes tendrian un importante
efecto climatico de caracter global con consecuencias directas sobre la economia y la

poblacion del planeta. Son escasas las iniciativas a nivel global, regional y especificamente
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en Cuba, encaminadas a establecer estrategias de adaptacion y mitigacion frente a este tipo
de fenomenos. El reporte elaborado por Spark and Self et al. [2005] para la Sociedad
Geologica de Londres sobre super — erupciones es de los pocos estudios que a nivel

mundial aborda este tema con profundidad.
4.3.1. Prediccién del efecto de las sUper — erupciones, adaptacidon y mitigacion

En la actualidad la prediccion tanto del momento de ocurrencia, como de la magnitud de las
erupciones volcéanicas, dado el estado del arte de las tecnologias que actualmente se
emplean para monitorear estos eventos, se encuentran muy distantes aun de lograr este

objetivo.

Existen diversas técnicas de prediccion y aunque han existido progresos en las predicciones
a corto plazo, ninguno de los métodos empleados ha probado la consistencia suficiente para
predecir el momento exacto y mucho menos y mas importante, la magnitud de la erupcion
resultante, su contenido de sulfuro y las caracteristicas de su emision [Rampino, 2002]. Sin
embargo, aun y cuando se logre predecir con exactitud un evento volcénico con
caracteristicas de super — erupcion, y se tomen las precauciones necesarias de caracter local
y regional, incluyendo la evacuacion de un gran nimero de personas, los efectos regionales
y globales que provocaran tanto la caida de cenizas como la nube de aerosoles resultante de
las super — erupciones sobre el clima, la agricultura y la salud, resultara un severo reto para

la civilizacion moderna.

Las principales estrategias de adaptacion y mitigacion deben estar encaminadas por tanto,
al almacenamiento de grandes cantidades de alimentos, tanto a nivel local como global
debido al largo periodo que tardarian en desaparecer los efectos de estas erupciones. Esta

accion debe estar acompafiada de rapidas y efectivas politicas de distribucion.

En los ultimos afios se ha analizado la posibilidad del impacto de un asteroide contra la
tierra y las consecuencias que este hecho puede acarrear para la vida en el planeta. También
se mantiene latente la posibilidad de una conflagracion nuclear y sus terribles secuelas para
la humanidad. Los efectos sobre la radiacion solar esperados de estos dos eventos, tendran

un caracter climatico similar al analizado para las super — erupciones.
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Se estima que el efecto que produciria una stper — erupciéon con un VEI = §, es similar al
impacto de un asteroide de =1 km de didmetro (10° Mt TNT). Un impacto de este tipo
ingresaria a la estratosfera cerca de 10" g de polvo submicrométrico [Toon et al., 1997], el
cual seria comparable a las cantidades de aerosoles que serian emitidas por las super -
erupciones. Las propiedades dpticas del polvo generado por el impacto de estos objetos son
similares al polvo y los aerosoles de sulfatos generados por las erupciones volcanicas, por
lo que su efecto atmosférico es similar. Sin embargo, los aerosoles de origen volcanico
tienen mayor tiempo de residencia en la atmosfera que las particulas generadas por estos
impactos, por lo que el efecto de estos Gltimos serd menor en comparacion con las stuper —
erupciones. La frecuencia de ocurrencia de las siper — erupciones es dos veces superior a la
colision de objetos extraterrestres que puedan causar un enfriamiento climdtico de la
magnitud de las super — erupciones [Rampino, 2002]. La prediccion y prevencion de
desastres climaticos provocados por super — erupciones se dificulta mucho mas que el
seguimiento y posible destruccion o desviacion de objetos extraterrestres que amenacen

nuestro planeta.

Los conflictos nucleares, tanto regionales como globales, inyectarian a la atmdsfera grandes
volumenes de particulas submicrométricas y sulfatos como consecuencia de los incendios
que provocarian la detonacion de estos artefactos. Los efectos esperados, significativamente
mayores y mas persistentes, superan los de grandes erupciones conocidas como la del
Tambora (1815), debido a los tiempos de residencia de los aerosoles de carbén negro

[Robock et al., 2006].

Los resultados obtenidos en el presente estudio pueden ser por tanto extrapolados, teniendo
en cuenta las caracteristicas particulares de estos eventos, para realizar estudios nacionales
sobre el efecto radiativo de los conflictos nucleares y el impacto de asteroides y cometas.
No obstante, estos resultados deben tomarse con cautela a la hora de atribuir las causas y
efectos de un sistema tan complejo como el climatico. Son necesarios estudios mas
detallados y complejos a la hora de modelar los efectos de estos tipos de fendmenos, por lo

que el presente estudio constituye los primeros pasos en tal sentido.
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Capitulo 5. Conclusiones y recomendaciones.

La obtencion y validacion de la nueva base de datos de la ELC ha permitido el empleo de la
misma, en un codigo de transferencia radiativa para el estudio del efecto radiativo de los

aerosoles estratosféricos originados por la erupcion del Monte Pinatubo.

Las comparaciones entre los datos de la ELC y los del SAGE II, tanto para periodos de
calma volcanica como perturbados, demuestran la compatibilidad y complementariedad de
ambos instrumentos. Partiendo de este presupuesto, ambas bases de datos pueden ser
empleadas de conjunto para la modelacion numérica del impacto radiativo de los aerosoles

en la troposfera alta y la estratosfera baja (TA/EB).

La obtencioén de indices de correspondencias (PDMA) entre dos tipos de instrumentos
(ELC y SAGE II) para diferentes estados de la TA/EB, ofrece la posibilidad de extender la
cobertura de las mediciones realizadas con lidar, aprovechando la informacion suministrada

por satélites, particularmente el SAGE II.

Los resultados obtenidos en el presente estudio para el periodo del Pinatubo, coinciden de
forma general, con los obtenidos en analisis previos del mismo periodo. Las diferencias
encontradas en este periodo estan dentro del rango de variabilidad de origen natural de los

aerosoles en la TA/EB bajo condiciones volcénicas.

El célculo del efecto radiativo de los aerosoles estratosféricos originados por la erupcion
del volcan Monte Pinatubo, empleando para ello un codigo de transferencia radiativa de
alta resolucion constituye una novedad cientifica para el territorio cubano. También lo es la
determinacion del efecto que provocarian los aerosoles originados por Super — Erupciones
en Cuba y el Gran Caribe, como consecuencia de la reduccion severa y catastrofica de la
radiacion solar. Los célculos fueron realizados empleando los datos de retrodispersion por
aerosoles de la ELC, correspondientes al periodo de decrecimiento de la nube de aerosoles
del Pinatubo, y en el caso del estudio de los efectos de las super — erupciones se emplearon
datos de Mauna Loa para completar la data de EOA del Pinatubo y darle un caracter

tropical a los resultados obtenidos.
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Se determin6 que, para una mejor respuesta del codigo radiativo, los datos de Espesor
Optico por Aerosoles calculados a partir de los datos de lidar, deben estar distribuidos en
las capas del modelo que correspondan y no emplear un tnico valor de espesor Optico para
la nube. Los valores de EOA obtenidos coinciden con los reportados por la literatura

internacional para el periodo analizado.

Se confirm6 que el forzamiento radiativo en la banda del IR cercano, contribuye
sustancialmente al calentamiento total de la estratosfera luego de erupciones volcénicas
intensas, tal y como se plantea por S98 y R00. El calentamiento de la estratosfera y el
enfriamiento de la troposfera en la zona de estudio, bajo la influencia de la nube de

aerosoles del Pinatubo, ha quedado evidenciado en el presente estudio.

El forzamiento radiativo neto en el territorio cubano en el mes de enero de 1992, alcanzé
los -9.15 W m™. Este valor de forzamiento es superior al reportado por S98 y R0 para el
mismo periodo. La diferencia en los resultados se debe a que el codigo de transferencia
radiativa utilizado en el presente estudio, revela el comportamiento de la radiacion solar en
una unica columna, a diferencia de los Modelos de Circulacion General de la Atmosfera
empleados por S98 y R00, que tienen en cuenta, ademas del propio proceso de transferencia
radiativa, procesos dindmicos y de transporte de la atmoésfera, asi como otras
retroalimentaciones que no son consideradas en el presente estudio debido a las limitantes

del codigo empleado.

Las variaciones del flujo neto con la altura son marcadas en la banda del IRc,
fundamentalmente entre la zona de maxima concentracion de aerosoles y la superficie,
debido a la absorcion de la radiacidon en esta region del espectro solar, por el vapor de agua
y las nubes presentes en la troposfera. El mayor forzamiento se encuentra en la banda VI,
sin embargo, en esta banda no existen practicamente variaciones con la altura. La mayor
diferencia entre estas bandas se encuentra precisamente en superficie donde llegan a
alcanzar 2.05 W m™ en el mes de enero de 1992. El aporte de la banda UV al forzamiento
general es practicamente despreciable. El comportamiento de la radiacién solar ante la

presencia de aerosoles estratosféricos de origen volcanico, en las diferentes bandas
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espectrales tratadas en el presente estudio, son similares tanto para el afio 1992 como para

1993, independientemente de las magnitudes del EOA.

El anélisis del comportamiento diurno de las perturbaciones sobre el flujo neto, demostrod
que el mayor forzamiento tiene lugar en los horarios de la manana y la tarde, cuando la

altura del sol sobre el horizonte y el camino dptico son inversamente proporcionales.

El maximo valor de la razon de calentamiento obtenido es de 0.1 K/d para el mes de enero
de 1992, fecha en la cual se encuentra el maximo valor de EOA. Este valor es dos veces
inferior al reportado por S98 y R00. En este caso, la diferencia se debe a que los modelos
empleados por ambos autores incluyen 7 y 8 bandas, respectivamente, en la regiéon de Onda
Larga (emision terrestre). Esta region es la responsable de las dos terceras partes del
calentamiento estratosférico, debido a la absorcion por parte de los aerosoles confinados en

esta region de la atmosfera, de la radiacion emitida por la superficie terrestre.

La region espectral, maxima responsable del calentamiento de la estratosfera baja por la
presencia de aerosoles estratosféricos de sulfato, es la banda del IRc, debido a la gran
absorcion por parte de estos de la radiacion en esta region del espectro. El IRc es a su vez,
el responsable del enfriamiento en la troposfera, al atenuar considerablemente el paso de la
radiacion solar en esta region espectral e impedir de esta forma, la absorcidon de este por el

vapor de agua y las nubes presentes en esta zona de la atmosfera

La responsable del calentamiento en la estratosfera media y alta es la banda VI, como
consecuencia de la gran reflexion que sufre la radiacion solar en esta region espectral ante
la presencia de aerosoles estratosféricos de origen volcanico y la posterior absorcion de la
misma por el ozono y el oxigeno molecular presentes en esta zona de la estratosfera. Esta
banda es también la responsable del fuerte enfriamiento en la region ubicada justo debajo
de la zona de maxima concentracion de aerosoles, al impedir que el ozono ubicado a esa
altura absorba la radiacion solar. La banda del UV contribuye en muy poca medida al
calentamiento de la estratosfera media y al enfriamiento de la region ubicada justo debajo

de los maximos valores de EOA.

El estudio del comportamiento diurno de la razén de calentamiento, revela la respuesta de

la estratosfera ante la presencia de aerosoles de sulfato. Los procesos de enfriamiento y
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calentamiento de la estratosfera en presencia o no de aerosoles estratosféricos ha quedado

evidenciada en el presente estudio.
- Serecomienda:

Para una mejor comprension de la respuesta de la atmosfera ante la presencia de los
aerosoles estratosféricos de origen volcédnico, incluir en futuros estudios la region espectral
de Onda Larga (emision terrestre), responsable de las dos terceras partes del calentamiento
de la estratosfera. Debido a la gran influencia que ejercen estos tipos de aerosoles, en la
region del espectro solar antes mencionada, es necesario el empleo de codigos de
transferencia radiativa de alta resolucion que tengan en cuenta el efecto en esta banda

espectral.

Como el nivel de conocimiento actual de los procesos geofisicos que gobiernan las
erupciones volcdnicas, no permite aun su prediccidon certera y como estos eventos se
desencadenan de forma muy rapida, se recomienda que las instituciones dedicadas a la
proteccion contra desastres naturales incluyan este tipo de fendmeno en tal categoria y

elaboren estrategias de supervivencia y mitigacion apropiadas.

Realizar nuevos y mas profundos estudios para determinar las magnitudes en que se
afectaran la temperatura y otros parametros de la atmésfera en nuestro pais y en la region
del Caribe. Acometer estudios multidisciplinarios que evaluen los impactos sobre la

biosfera, la economia y la sociedad, de erupciones severas y catastroficas.

Brindar esta informacion a la Defensa Civil, con la propuesta de que se incluyan entre las
posibles catastrofes la siguiente denominacion: “Disminucién prolongada de la radiaciéon

solar que alcanza la superficie terrestre”.

Los resultados obtenidos permiten generar escenarios sobre el efecto de futuras erupciones
volcanicas intensas sobre el clima, empleando para ello informacion de lidar y satélites.
Con la informacién de estos instrumentos es posible extender el uso de este codigo
radiativo de forma operativa en caso de una nueva erupcion y extrapolar estos resultados al
efecto radiativo que pueden generar el impacto de objetos extraterrestres y explosiones

nucleares.
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Anexos

Anexo I

Las mediciones de aerosoles se realizan en su gran mayoria empleando la retrodispersion
elastica, en la cual la sefial recibida es analizada a la misma longitud de onda del laser que

la emitio.

Por tal motivo, el nimero de cargas portadoras generadas por el detector, para la senal
retrodispersada en un rango de altura Az, para un simple pulso laser, puede ser expresada a

través de la siguiente ecuacion [Russell, et. al., 1979]:

N.(12)= Az-E(A)-A, -TD(/l)-Td(/l)_(l

(Z—ZL)2 hc]'ﬂ(/l,z)'exp{—Zjae(ﬂ,z’)dZ} (I1.1)

ZL

Donde:

Ns(4,z): Numero de cargas portadoras generadas por el detector (fotones).

Az: Rango de altura (ancho de capa).

E@): Energia del laser por pulso (potencia transmitida).
A, Area del receptor.

To(4): Eficiencia oOptica del sistema.

Ta(4): Eficiencia cuéntica del fotodetector.

z: Altura.

zZr: Altura del lidar.

A Longitud de onda.

h: Constante de Planck.

c: Velocidad de la luz.

p(%z):  Seccidn transversal de retrodispersion por unidad de volumen a la longitud de

onda 4 y altura z.

o.(,z’): Coeficiente de extincion atmosférica a la longitud de onda A y altura z’.
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En la ecuacion anterior, el término exponencial describe la transmision de la radiacion en
un doble trayecto, desde el emisor al volumen retrodispersor y del volumen retrodispersor

al receptor.

A la sefial que llega al detector se suman ruidos fotoelectronicos generados por la luz del
cielo, fluorescencia del laser y efectos térmicos internos en el fotodetector. Este ruido o
sefial de fondo debe ser medido y sustraido al niimero total de fotoelectrones medidos.
Teniendo en cuenta lo anteriormente expresado y que determinados parametros del sistema

pueden resultar dificiles de cuantificar, la Ecuacion 1.1, puede ser rescrita de la siguiente

manera:
N, (4,2) = L’f”))} 07 (Az,,2) BA:2) (12)
Donde:

K(A) = EA)- 4, -T,(2)-T,(2)- (”“hfzj (13)
Qz(ﬂ,, Z,,2) = expl:—Zj‘O'e (i,z')dz'] (1.4)

Tanto la seccion transversal de retrodispersion f(4,z), como la seccidon transversal de
extincion o,(4,z), estin compuestas por moléculas (gas) y aerosoles (particulas), esto queda

reflejado en las siguientes ecuaciones:

P(A,2) = By (A, 2)+ B4(4,2) (L.35)

O-e(ﬂ'az):O-eM (/’i,Z)'i‘O'eA(ﬂ,,Z) (16)

Con el objetivo de facilitar los célculos, entre otras razones, es conveniente analizar los

datos de aerosoles medidos con lidar en términos de Razon de Retrodispersion R(4,z), la
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cual es definida como la retrodispersion total entre la retrodispersion molecular, tal como se

expresa en la siguiente ecuacion:

Raz = POD) _Bue2)+B,(22)

B (4,2) B (4,2) (1.7)

La ecuacion del lidar (I.2) en términos de R(4,z), puede ser expresada como se muestra a

continuacion, si se sustituye f(4,z) por la ecuacion (1.2):

) N2
K(2)-Q*(22,,2) By (4:2)

R(A,z) (18)

En Ia solucion de la ecuacion 1.8, Ny(4,z) es obtenida a través de la medicion del lidar,
0’(},z1,z) es usualmente suministrada a través de un modelo y Su(4,z) es obtenido a partir
de radiosondeo o de un modelo de densidad atmosférica. El modelo de densidad molecular
empleado en la ELC, contiene informacion calculada a partir del sondeo medio de
Camagiiey hasta los 30 km de altura y a partir de esta altura se emplea el modelo de
densidad de la atmosfera estdndar de latitudes medias [U.S. Standard Atmosphere, 1976].
Sin embargo, K(4) conocida como constante del lidar, no es bien conocida debido a que
depende de la energia transmitida y de la eficiencia del receptor y de todos los componentes
opticos del sistema. Por tanto, es usualmente determinado mediante la normalizacion de

R(L2).

Operativamente, la normalizacion se realiza buscando el minimo valor de R(4,z) en un
rango de altura donde N;(1,z), O°(A.z) v Bu(’z) sean bien conocidos. La altura donde R(A,z)
alcanza su minimo valor, es conocida como “Altura de Normalizacion” (z*), en el caso
particular de las mediciones de aerosoles estratosféricos esta altura es seleccionada por
encima de la capa de aerosoles ~ 33 km, donde normalmente debe existir un valor minimo
de este constituyente atmosférico. Entonces el parametro K(4) se ajusta para forzar que
R(4,z%), segun se defini6 en la ecuacion (I.8), sea igual a un valor esperado de Ryi.(4),

basado en modelos y mediciones previamente realizadas de aerosoles. Por tanto:
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(z* —ZL)2 -NS(/LZ*)

K(A) = : ; (1.9)
Ry (1) 0*(Az,,27) By (A,27)
Si sustituimos la ecuacion 1.9 en la ecuacion 1.8, obtenemos la siguiente expresion:
—_— 2 . . 2 * . *
R(ﬂ,Z):(Z ZL) NS(/17Z) Q (//i’JZL7Z ) ﬂM(ﬂ’)Z )'Rmin(ﬂ,) (I]O)

(z"=2,)" N, (4,2)-0*(A2,,2) B, (A, 2)

El proceso de normalizacion constituye una fuente de incertidumbres y por tanto debe
conllevar un tratamiento de errores. Normalmente es empleado un valor de Ryi,(4) = 1,
aunque este valor puede producir errores significativos. La Estacion Lidar de Camagiiey

emplea un valor de R,,;,(2) = 1.01.

Una vez determinado el perfil de razén de retrodispersion a partir de la ecuacion 1.10,
puede ser obtenido el perfil del Coeficiente de Retrodispersion por Aerosoles f4(4,z).

Partiendo de la Ecuacion 1.2, obtenemos la siguiente expresion:
B,(%.2)=[R(2,2)-1]- B,/(1,2) (L11)

Este algoritmo es empleado en el software BackScatter Process Application (BSPA,
Aplicacion para el procesamiento de retrodispersion) [BSPA, 2004], el cual ha sido

utilizado en el presente estudio para obtener los perfiles de retrodispersion de la ELC.
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Factores de conversion de retrodispersiéon a extincion.

Anexo 11

Rangos de altura (km)

Trimestre | AR0 ["o520" T 90750 | 20-25 | 25- 30
ENE - MAR | 1980 | 453 52.1 557 61.2
ABR - JUN 1980 | 47.6 543 56.5 59.7
JUL - SEP 1980 | 49.0 557 537 58.4
OCT - DIC 1980 | 507 57.9 57.9 56.8
ENE - MAR | 1981 50.0 57.0 60.2 555
ABR - JUN 1981 47.5 54.6 59.0 54.9
JUL - SEP 1981 482 585 59.0 543
OCT - DIC 1981 52.1 60.2 61.5 56.8
ENE-MAR | 1982 | 573 61.4 59.6 53.0
ABR - JUN 1982 | 60.0 60.1 51.0 433
JUL - SEP 1982 | 433 48.7 36.0 39.6
OCT - DIC 1982 | 325 30.9 34.0 42.0
ENE - MAR | 1983 25.7 21.0 34.7 421
ABR - JUN 1983 25.3 21.0 36.4 395
JUL - SEP 1983 26.1 21.9 38.6 43.1
OCT - DIC 1983 24.6 232 39.0 40.4
ENE-MAR | 1984 | 255 25.4 38.0 37.7
ABR - JUN 1984 | 294 282 36.5 36.5
JUL - SEP 1984 | 285 29.6 39.4 41.4
OCT - DIC 1984 | 286 293 38.1 42.0
ENE-MAR | 1985 | 294 30.0 38.0 43.6
ABR - JUN 1985 30.5 32.1 40.6 47.5
JUL - SEP 1985 315 32.9 445 515
OCT - DIC 1985 323 35.4 473 51.4
ENE-MAR | 1986 | 35.0 38.4 493 50.6
ABR - JUN 1986 | 394 41.1 503 49.8
JUL - SEP 1986 | 41.1 42.6 535 49.4
OCT - DIC 198 | 387 40.6 53.4 545
ENE-MAR | 1987 | 369 37.6 52.4 58.4
ABR - JUN 1987 | 374 34.9 51.0 57.4
JUL - SEP 1987 | 40.0 34.1 517 57.7
OCT - DIC 1987 | 364 357 52.4 54.4
ENE - MAR | 1988 33.1 37.9 52.6 502
ABR - JUN 1988 32.8 39.9 535 46.4
JUL - SEP 1988 | 315 39.1 57.0 525
OCT - DIC 1988 | 343 40.1 531 49.9
ENE-MAR | 1989 | 37.6 41.0 474 46.6
ABR - JUN 1989 | 39.1 41.0 435 46.1
JUL - SEP 1989 | 406 435 45.5 46.9
OCT - DIC 1989 | 42.0 45.1 43.8 49.6
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Factores de conversion de retrodispersiéon a extincion.

Anexo II (cont.)

. - Rangos de altura (km)
Trimestre | AR0 ["o520" T 90750 | 20-25 | 25- 30
ENE - MAR 1990 | 417 43.5 50.0 51.6
ABR - JUN 1990 393 38.5 48.1 50.6
JUL - SEP 1990 | 40.0 40.7 49.0 482
OCT - DIC 1990 | 414 435 49.8 45.4
ENE - MAR 1991 42.5 46.2 50.8 42.5
ABR - JUN 1991 43.8 48.8 515 40.9
JUL - SEP 1991 48.0 525 514 42.0
OCT - DIC 1991 46.9 472 49.0 50.5
ENE - MAR 1992 | 403 38.9 46.6 54.6
ABR - JUN 1992 | 295 30.9 452 51.1
JUL - SEP 1992 23.4 25.7 45.6 533
OCT - DIC 1992 | 266 33.9 50.6 552
ENE - MAR 1993 28.7 37.5 53.9 53.0
ABR - JUN 1993 27.1 33.4 53.9 48.5
JUL - SEP 1993 28.8 322 54.9 52.1
OCT - DIC 1993 30.9 38.4 55.9 53.7
ENE - MAR 1994 | 336 42.1 56.4 53.5
ABR - JUN 1994 | 361 42.0 55.9 512
JUL - SEP 1994 | 352 427 57.6 46.7
OCT - DIC 1994 | 37.1 48.5 55.0 46.5
ENE - MAR 1995 39.7 50.2 52.9 46.2
ABR - JUN 1995 422 472 50.4 44.7
JUL - SEP 1995 43.0 453 48.5 44.5
OCT - DIC 1995 42.4 43.9 46.9 44.7
ENE - MAR 1996 | 42.0 42.5 452 453
ABR - JUN 1996 | 429 414 46.9 47.9
JUL - SEP 1996 | 44.1 40.5 49.0 50.5
OCT - DIC 1996 | 455 479 51.9 438
ENE - MAR 1997 | 445 49.3 51.1 39.6
ABR - JUN 1997 | 425 45.5 48.8 38.5
JUL - SEP 1997 | 45.1 50.9 52.9 38.5
OCT - DIC 1997 | 47.0 51.4 525 402
ENE - MAR 1998 48.5 50.6 525 423
ABR - JUN 1998 49.5 50.0 52.9 44.6
JUL - SEP 1998 | 485 50.5 55.9 49.5
OCT - DIC 1998 | 472 50.6 54.7 50.6

115



Anexo 111

Exponentes de Angstrom 532 - 694nm

Rangos de altura (km)

Trimestre [ ARo [=5 2 2702750 [ 20- 25 | 25- 30
ENE - MAR | 1991 0.00 0.00 0.00 0.00
ABR -JUN | 1991 121 -148| 210] 229
JUL - SEP 1991 143 | -137| -1.73| 239
OCT-DIC | 1991 108 | -071| -097| 211
ENE - MAR | 1992 2054 | -013| -059| -1.93
ABR-JUN | 1992 0.06 025| -0.61| -1.87
JUL - SEP 1992 0.46 047 -051| -1.43
OCT-DIC | 1992 0.39 0.18| -0.74| -1.69
ENE - MAR | 1993 0.40 005| -097| -1.88
ABR-JUN | 1993 0.58 019] -1.11| -1.87
JUL - SEP 1993 0.57 005| -1.17| -1.83
OCT-DIC | 1993 055| -006| -1.05]| -1.40
ENE - MAR | 1994 041 | -015| -099| -1.25
ABR -JUN | 1994 0.15| -019| -1.04| -1.44
JUL - SEP 1994 2021 | -043| -122| -1.52
OCT-DIC | 1994 2057 | -079| -124| -1.56
ENE - MAR | 1995 20.65| -088| -1.18| -1.51
ABR-JUN | 1995 2050 | -0.69| -1.06| -1.40
JUL - SEP 1995 2046 | -057| -1.00| -1.40
OCT-DIC | 1995 2057 | -052] -099| -1.55
ENE - MAR | 1996 20.66| -048| -098| -1.60
ABR-JUN | 1996 2083 | -057]| -098] -1.63
JUL - SEP 1996 102 -068| -097| -1.67
OCT-DIC | 1996 122 | -1.18] -150| -2.19
ENE - MAR | 1997 145 | -148| -187| -248
ABR-JUN | 1997 164 | -153| -1.88| 247
JUL - SEP 1997 160 | -1.75|  -175| 237
OCT-DIC | 1997 155 -175| -1.80| -2.25
ENE - MAR | 1998 150 | -1.75] -1.88] -2.15
ABR-JUN | 1998 2147 | -174| -1.93| -2.05
JUL - SEP 1998 157  -1.67| -1.92| 201
OCT-DIC | 1998 166 | -175| -205| -1.96
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Anexo III (cont.)

Exponentes de Angstrom 694 - 1024nm

. ~ Rangos de altura (km)

Trimestre [ ARO |5 2702750 [ 20- 25 | 25- 30
ENE - MAR | 1991 0.00 0.00 0.00 0.00
ABR-JUN | 1991 152 | -1.88] 256| -2.60
JUL - SEP 1991 168  -179| 222 274
OCT-DIC | 1991 135 -130] -1.65| -2.57
ENE - MAR | 1992 2083 | -081| -134| 241
ABR-JUN | 1992 2025| -041] -133]| -230
JUL - SEP 1992 023 -0.10| -128] -2.00
OCT-DIC | 1992 20.18| -058| -150| -222
ENE - MAR | 1993 2025| -081] -171| -236
ABR-JUN | 1993 20.15| -066| -1.80| -233
JUL - SEP 1993 2030| -064] -1.79]| -230
OCT-DIC | 1993 2045| -090| -1.75| -2.00
ENE - MAR | 1994 2060| -1.05| -1.74| -1.90
ABR - JUN | 1994 2072 -1.06| -179] -2.01
JUL - SEP 1994 2081 | -1.16| -187| -1.94
OCT-DIC | 1994 2092 -140| -1.79] -1.80
ENE - MAR | 1995 1.00|  -145] -1.68| -1.72
ABR-JUN | 1995 2104  -133] -1.63| -1.70
JUL - SEP 1995 1.09|  -123] 159 172
OCT-DIC | 1995 110 -120] -1.58] -1.80
ENE - MAR | 1996 114 -117]  -155| -1.87
ABR-JUN | 1996 126| <121 -156| -1.96
JUL - SEP 1996 141 -128] -157| -2.06
OCT-DIC | 1996 157 -170| 2.05| -2.58
ENE - MAR | 1997 2175 -193| 233| -2.86
ABR-JUN | 1997 193] -1.93| 226| -2.74
JUL - SEP 1997 176 204 208| 228
OCT-DIC | 1997 174 208| 215| 223
ENE - MAR | 1998 177 2.09] 227 223
ABR-JUN | 1998 1791 200 237 227
JUL - SEP 1998 186| -2.08| -236| -2.39
OCT-DIC | 1998 192 216] 250| 252
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