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RESUMEN

La presente tesis contribuye con informacion climatica de la humedad atmosférica en el
Peri y éareas vecinas, con el fin de caracterizar la climatologia de la humedad
atmosférica y su relacion con la sequia en la Costa Peruana. En la investigacion se
utiliza datos iméagenes del sensor MODIS a bordo de los satélites TERRA y AQUA. El
estudio considera el territorio entre 0- y 1000-msnm. El indicador de la humedad
atmosférica es el vapor de agua, segun la WMO. Este parametro es evaluado en base de
la columna de vapor de agua precipitable (PWV: siglas en inglés) en la atmdsfera,
estimado de los datos producto diarios de Nivel 2 PWV (MODO5) en la banda infrarrojo
cercano (NIR) para el periodo 2000-2013 del MODIS/TERRA y 2002-2008 del
MODIS/AQUA. Otros datos utilizados son: la temperatura de la superficie del mar
(TSM), el indice de vegetacion de diferencia normalizada (NDVI) y un modelo de
elevacion digital. Los datos imégenes fueron tratados usando el lenguaje de
programacion IDL y el software ENVI 4.5. Las iméagenes producto de PWV diarios,
fueron georreferenciados y suavizados. En el analisis del PWV, se utiliza el maximo

valor mensual, parametro que refleja mejor la variabilidad climética del PWV.

Entre los resultados se obtiene: el mapa climatoldgico provisional y de variabilidad del
PWV en el territorio peruano y areas vecinas para el periodo 2001-2013. EI mapa
climatolégico provisional de PWV muestra en general, que la distribucion espacial del
PWYV esta dominada por un patron latitudinal en el océano y el efecto de la Cordillera
de los Andes. Las zonas de mayor variabilidad de PWV se encuentran en el océano y

menor variabilidad del se encuentra en la regién de los Andes.

La climatologia provisional del PWV en la costa muestra notable influencia de la



humedad de la atmdsfera oceénica, evidenciado en detalle en los mapas climatol6gicos
estacionales de PWV. El patron de la distribucion de la humedad en la costa refleja la
influencia de los vientos del Anticiclon del Pacifico Sur y los gradientes de TSM (cuya
variabilidad esta relacionada con la Corriente de Humboldt) en el transporte de la

columna de vapor de agua del océano al continente.

En areas continentales, la distribucion de PWV es sensible a los efectos de la elevacion
y la distancia al mar. Zonas de alto PWV corresponden a tierras bajas cercanas al
océano. Valores bajos se encuentran en altas latitudes y zonas de elevada altitud, como
lo evidencian los perfiles climatoldgicos de PWV vs Elevacién: -0.9 de correlacion vy el
perfil climatologico de PWV a lo largo de la costa (PWV vs latitud): -0.97 de

correlacion.

El perfil climatoldgico de PWV a lo largo de la costa, muestran tres segmentos entre las
latitudes: 3.5°S - 8°S, 8°S - 14°S y 14°S - 18°S, correspondientes a tres zonas de la costa:
norte, centro y sur, respectivamente. Esta segmentacion correlaciona positivamente con

el comportamiento térmico de la superficie del mar adyacente.

Las series temporales de PWV (valores maximos mensuales) muestran una notable
anomalia negativa que corresponde al periodo de sequia 2003-2004 en la costa norte.
Esta sequia es corroborada por las anomalias del NDVI, TSM y reporte la produccion
para ese periodo. Por otro lado, los datos para las zonas centro y sur no evidencian

anomalias de este tipo. Esto demuestra que el PWV es un indicador de sequia.

Palabras clave: Vapor de agua precipitable, MODIS, Temperatura superficial del mar

Peruano, NDVI, sequia, Peru, Costa Peruana.
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migracion de la Corriente de Humboldt.
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corresponden a las coordenadas 6° S, 81°7’W y 6°S, 79°
21°’W, coordenadas geograficas de los puntos A y B de los
perfiles de la Figura 6.9.

En azul se muestra el perfil de PWV entre los puntos A-B
de la Figura 6.8. En rojo se muestra la variacion de la
elevacion del terreno del perfil topogréfico entre los puntos
A-B.

Relacion de PWV vs Elevacion en la costa norte (pixeles a
lo largo del perfil A-B).

a) Mapa climatoldgico provisional de PWV (region Lima)
para el periodo 2001-2013; b) Modelo de elevacion digital
GTOPO-30 para la Zona centro. Los simbolos “M” y “N”
en ambas figuras corresponden a las coordenadas 11° 23°S,
77°27° Wy 10° 53°S, 76° 35 W, coordenadas geograficas
de los puntos M y N de la Figura 6.12.

En azul se muestra el perfil de PWV entre los puntos M-N
de la Figura 6.11. En rojo se muestra la variacion de la
elevacion del terreno del perfil M-N.

Relacion de PWV vs Elevacion en la Zona centro (pixeles
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Figura 6.14.

Figura 6.15.

Figura 6.16.

Figura 6.17.

Figura 6.18.

Figura 6.19.

Figura 6.20.

Figura 6.21.

Figura 6.22.

a lo largo del perfil M-N de la Figura 6.11).

a) Mapa climatoldgico provisional de PWV (region
Arequipa) para el periodo 2001-2013; b) Modelo de
elevacion digital GTOPO 30 para la Zona sur. Los
simbolos “P” y “Q” en ambas figuras corresponden a las
coordenadas 17° 03’ S, 71°55° Wy 16° 16’ S, 71° 24> W,
coordenadas geogréaficas de los puntos P y Q de la Figura
6.15.

En azul se muestra el perfil de PWV entre los puntos P-Q
de la Figura 6.14. En rojo se muestra la variacion de la
elevacion del terreno del perfil M-N.

Relacion de PWV vs Elevacion en la Zona sur (pixeles a lo
largo del perfil P-Q de la Figura 6.14).

Division del area de estudio (Figura 3.1) en tres partes:
Zona norte, Zona centro 'y Zona sur.

Serie de tiempo de PWV mensual obtenido de los méximos
compuestos para el periodo 2000-2013 (a) Zona norte (b)
Zona centro y (c) Zona sur. La linea roja indica la serie
PWV MODIS/AQUA vy la negra la serie PWV
MODIS/TERRA. Las barras verdes horizontales indican
anomalias en los maximos. Las barras azules horizontales
indican los maximos. No se aprecia tendencia en las series.

Espectros de frecuencias obtenidos de las series temporales
de la Figura 6.18. El periodo es exactamente el mismo para
cada una de estas series.

Relacion del PWV MODIS/TERRA con el PWV
MODIS/AQUA en las Zonas norte, centro y sur de la
Costa Peruana.

Variacion promedio y su desviacion estandar por mes del
PWV en (a) Zona norte, (b) Zona centro, y (c) Zona sur.
Las estaciones de otofio e invierno representan fases
intermedias en la variacion anual.

Relacion de la PWV con TSM para la zonificacién
oceanica mostrada en la Figura 7.2. Observar que la
correlacion aumenta de norte a sur.
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Figura 6.23.

Figura 6.24.

Figura 7.1.

Figura 7.2.

Figura 7.3.

Figura 7.4.

Figura 7.5.

Figura 7.6.

Figura 7.7.

Variacion promedio y su desviacion estandar por mes del
PWV (en azul) y la TSM (en negro) para las Zonas norte,
centro y sur de la Costa Peruana en el periodo 2000-2013.

Serie de tiempo de NDVI VGT/SPOT mensual de la costa
norte, obtenido de los maximos compuestos para el periodo
2000-2010. Observar la anomalia de los efectos de la sequia
regional 2003-2005.

Distribucion espacial promedio de TSM para el periodo
2000-2010, obtenido de datos imagenes del sensor
MODIS/TERRA. Se observa una “lengua” relativamente
fria frente a la Costa Peruana (entre las latitudes 13.5°S y
18°S) cuyos valores estan entre 18°C y 20°C.

Zonificacion del mar adyacente a la Costa Peruana segun su
morfologia. Los puntos A, B, C se eligieron de acuerdo a la
Figura 7.1. Los limites de las areas son, aproximadamente
paralelos a las isotermas mostradas en la Figura 7.1 y la
linea de costa. Cada una estas areas son adyacentes a la
Zona norte, Zona centro y Zona sur mostradas en la Figura
6.17.

Distribucion espacial promedio por estacion del afio de la
TSM MODIS/TERRA para el periodo 2000-2010. La
distribucién de aguas frias es mayor en invierno vy
conllevara a una menor evaporacion.

Climatologia de la temperatura del mar obtenida a partir de
datos “in situ” en la capa de 0 a 30 m de profundidad, entre
las 0 y 100 millas nauticas (~185 km) de la costa (Flores et
al., 2013).

Series de tiempo promedio mensual de TSM, elaborado a
partir de datos MODIS/TERRA (en verde) vy
MODIS/AQUA (en rojo), para el periodo 2000-2013 y
2002-2013, en las tres areas mostradas segun la Figura 7.2.
Las series son para a) AREA 1, b) AREA 2 y c) AREA 3.
Observar las anomalias en el AREA 1 para los afios 2003-
2005.

Sistema Global de Corrientes Superficiales. Las corrientes
frias se muestran en flechas Grand, (2003).

Esquema de las principales corrientes basadas en Penven et
al. (2005). Las lineas continuas representan las corrientes
superficiales y las lineas punteadas las subsuperficiales.
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Figura 7.8.

Figura 7.9.

Figura 7.10.

Esquema de la circulacion atmosférica desde la superficie
hasta unos 1.5 kilémetros sobre el nivel del mar, alrededor
de la coordillera de los Andes, Garreaud (2009).

Promedio anual de precipitacion (mm/dia), presién a nivel
de mar (contornos cada 2.5 hPa) y de vientos de bajo nivel
(escala de la flecha en la parte inferior). La linea blanca
indica la posicion media de la ZCIT. Las letras H y L
indican la posicion de los anticiclones subtropicales y bajos
continentales respectivamente Veblen et al. (2007).

Climatologia de los vientos durante el invierno y verano
austral. Los vientos son de la NCEP Reanalysis a 1000 hPa,
promediado sobre el verano austral (diciembre-febrero) e
invierno (junio-agosto) Strub et al. (1998). ITCZ (Zona de
Convergencia Intertropical: siglas en inglés). La letra H
indica la posicion del anticiclon. S.H es el Hemisferio sur.
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CAPITULO 1

INTRODUCCION

1.1 El vapor de agua en el clima

El concepto de humedad atmosférica puede referirse a cualquiera de un conjunto de
formas de especificar la cantidad de vapor de agua en el aire, debido a que hay
varias maneras de expresar el contenido de vapor de agua atmosférico y por lo tanto
varios significados para el concepto de humedad. De los diferentes términos usados
para expresar la cantidad de vapor de agua atmosférico, entre los mas comunes en
meteorologia son el vapor de agua precipitable (PWV: siglas en inglés) y la
humedad relativa (Ahrens, 2009). El vapor de agua atmosférico esta en constante
ciclo, generandose por evaporacion del agua que se encuentra en la superficie
continental y oceénica, condensidndose para formar nubes y posteriormente
retornando a la superficie en forma de precipitacion. Ademas, es uno de los
pardametros mas importantes para la comprension del cambio climético y un
vehiculo del intercambio de energia entre el océano, la atmésfera y los continentes.
Manabe y Wetherald (1967) demostraron que en los mecanismos de
retroalimentacion, el vapor de agua juega un rol importante, influyendo en el
comportamiento del sistema climatico. A medida que aumenta la temperatura de la
atmosfera y la superficie, la atmosfera es capaz de contener mas vapor de agua. El
calentamiento global conduce a una mayor evaporacion de los océanos, que a su vez
conduce al incremento del vapor de agua atmosférico y la nubosidad. Estos cambios
pueden afectar los patrones de precipitacion y escorrentia. Por su abundancia, el

vapor de agua es el gas dominante de efecto invernadero. A medida que el clima se



vaya calentando debido al diéxido de carbono y otros gases de efecto invernadero
antropogénicos, se espera que el vapor de agua atmosférico aumente rapidamente
(Schneider et al., 1999). Esto tendra importantes consecuencias para el equilibrio

térmico de la Tierra.

1.2 El vapor de agua atmosférico y su relacion a fendmenos meteoroldgicos
extremos

El vapor de agua precipitable (PWV) se define como el vapor de agua atmosférico
total contenido en una columna vertical de area, transversal unitaria, que se extiende
entre dos niveles especificos; se expresa cominmente en términos de la altura a la
cual esa agua podria permanecer, si se condensara y almacenara en un recipiente de
la misma seccidén unitaria transversal (AMS, 2000). Observaciones precisas,
frecuentes o continuas del vapor de agua en la atmdsfera son importantes para
determinar dptimas condiciones iniciales en los modelos de pronostico del clima y
para monitorear el ciclo hidrolégico de una regién (Bordi et al., 2015a).
Actualmente se estdn tomando en cuenta los datos de PWV de alta resolucion
temporal en la vigilancia y observacion de condiciones meteoroldgicas extremas,
tales como inundaciones y periodos himedos y secos. Bordi et al. (2015a) indican
gue un evento de inundacion se caracteriza por un aumento anémalo del PWV

acompafiado por una disminucién de la presion en la superficie.

La abundancia de vapor de agua es necesaria para las fuertes lluvias. Las anomalias
de la precipitacion son una caracteristica natural recurrente del clima. Estas
anomalias afectan a diversos componentes del ciclo hidrolégico para producir una
sequia. Climatologias de precipitacion, temperatura y humedad atmosférica

proporcionan un indicador de la frecuencia, la intensidad de la precipitacion, la



correlacion de precipitacion y la temperatura, y la sequedad de la atmdsfera que se
produce durante las sequias. Las sequias cominmente se refieren como "condiciones
secas” en el sentido de que no s6lo es menor la caida de precipitacion, sino también
que el aire es més seco de lo habitual. Esta disminucion de la humedad atmosférica
durante las sequias se extiende a través de todos los niveles de la atmdsfera que
contienen sustancialmente vapor de agua. McNab and Karl (1997) presentan un caso

de estudio de 2 afios secos y 2 afios hUmedos en San Antonio, Texas (Tabla 1.1).

Tabla 1.1 Humedad relativa a 950 hPa y precipitacién en San Antonio, Texas (EE.
UU.) (Modificado de McNab and Karl, 1997).

Humedad relativa Precipitacion
Meses (porcentaje) (mm)
Afos secos | Afos himedos Afos secos | Afos humedos
(1953-54) (1948-49) (1953-54) (1948-49)
Enero 53 71 11.68 44,70
Febrero 46 74 11.68 44.70
Marzo 45 62 7.112 36.32
Abril 61 62 51.05 132.1
Mayo 64 70 31.24 30.99
Junio 60 64 62.23 142.5
Julio 55 68 16.00 58.42
Agosto 60 56 52.83 87.12
Setiembre 50 60 38.10 35.05
Octubre 62 61 64.01 137.4
Noviembre 51 48 29.97 14.22
Diciembre 52 66 20.83 38.35
Promedio 56 64
Total 396.7 801.9

La humedad relativa promedio de los afios de sequia fue del 56 %, comparada con el
64 % para los afios hiumedos. McNab and Karl (1997) indican que hubo varios casos
de estudio que muestran que la humedad relativa es menor durante las sequias que
durante periodos no secos. Namias (1966) muestra que la disminucién de la

humedad relativa también puede ser causada por una falta de vapor de agua y que



los valores absolutos de humedad durante la sequia eran aproximadamente 10-20%
menores que los valores para el periodo normal durante todas las estaciones. Por lo
menos en este caso de estudio, durante la sequia, el aire fue mas seco en toda la
atmosfera inferior debido a que hubo menos vapor de agua en la atmdsfera.
Actualmente, se encuentra en investigacion la relacion entre las variaciones de PWV
y su sensibilidad a los periodos secos. Por ejemplo Bordi et al. (2015b) estudia el
uso de promedios mensuales de datos de PWV obtenidos a partir de mediciones de
GPS para investigar su utilidad en el monitoreo meteoroldgico de periodos secos y

hamedos y su relacion con el SPI (“Standardized Precipitation Index”).

A pesar de su uso y su familiaridad con los meteor6logos, se han hecho intentos
limitados para determinar y mapear la distribucion promedio de vapor de agua en el
territorio peruano. Mediciones de alta resolucién de PWV son de dificil acceso
debido a la limitada disponibilidad de datos de sondeo, asi como la alta variabilidad
del PWV en el espacio y el tiempo. Para llenar este vacio, se ha utilizado
instrumentos a bordo de satélites para medir el PWV. Las mediciones satelitales de
PWV tienen el potencial de proporcionar la cobertura temporal y espacial
necesarias, asi como resolucion y precision en la recuperacion (Lindstrot et al.,

2014).

Segln Zheng et al. (2010), la importancia del PWV es triple. En primer lugar, es Util
para prever los patrones de precipitacion (e.g., Robinson and Lutz, 1978; Ojo, 2005).
En segundo lugar, la aplicacion del PWV como una fuente adicional de informacion
sobre la humedad, tiene un impacto significativo en los estudios de prediccion y
clima (e.g., Filiberti et al., 1994; Rakesh et al., 2009). En tercer lugar la

recuperacion del PWV de diferentes satélites se puede combinar con el PWV de



radiosondeos, de estaciones de GPS y otros datos de observacién, para obtener la
distribucion de PWV en todas las condiciones climaticas. Ademas, los productos de
PWYV también contienen informacion valiosa sobre el transporte de humedad en la
atmosfera y el ciclo hidrolégico (e.g., Wittmeyer and Vorder Haar, 1994; Gao et al.,
2004). Por lo tanto el PWV es una variable de particular importancia para
“monitorear” las condiciones de sequia y procesos de desertificacion (Chrysoulakis
et al., 2008). Ademas, se debe mencionar entre otras aplicaciones, que el PWV es
esencial en la correccion atmosférica de datos satelitales de alta resolucion espacial.
También es necesario para la mejora de las estimaciones de la temperatura de la
superficie terrestre obtenidas a partir de datos de satélite, asi como para corregir
medidas interferométricas SAR (“Synthetic Aperture Radar”), dado que el vapor de
agua atmosférico es una limitacion importante para las aplicaciones de alta precision
en interferometria SAR (INSAR), debido a su impacto significativo en las sefiales de

microondas (Zhenhong et al., 2009).

1.3 La climatologia del vapor agua atmosférico y su importancia

En los ultimos afios, se ha desarrollado y aplicado algoritmos para obtener la
climatologia a escala global, de la distribucion horizontal y vertical del vapor de
agua, que es de utilidad en la validacion y mejoramiento de los modelos climaticos.
Es importante que se haga un esfuerzo para derivar una climatologia mensual de la
distribucion global de PWV utilizando una combinacion de observaciones
convencionales y de satélites (Starr and Melfi, 1990). Una serie de estimaciones de
la distribucion climatoldgica del vapor de agua esta disponible actualmente a escala
global. La serie proviene de los andlisis del “National Center for Environmental

Prediction” (NCEP) y el “European Centre for Medium-Range Weather Forecasts”



(ECMWE) a partir de estudios y el procesamiento de datos satelitales, tales como el
TOVS Pathfinder, el Proyecto GEWEX GVAP y de satélites geoestacionarios. El
inconveniente es que todo este conjunto de datos sufre de una o méas deficiencias
que los hacen inadecuados para estudios detallados de variabilidad interanual y de
tendencias a largo plazo (NASA, 2013). Es de suma importancia el conocimiento del
vapor de agua y su variabilidad en relacion, por ejemplo, con procesos hidrologicos
mediante el establecimiento de una climatologia a largo plazo de la distribucién
vertical y horizontal de vapor de agua en &reas especificas. Esto contribuye a
mejorar la comprensién del papel del vapor de agua y su variabilidad en

meteorologia, hidrologia y climatologia.

El “Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer” (MODIS) a bordo de los
satélites TERRA y AQUA proporciona mediciones de alta resolucion temporal y
espacial del PWV. Estas medidas han sido ampliamente evaluadas en contraste con
las observaciones sobre la mayor parte de las zonas terrestres (Ning et al., 2011).
Con este conjunto de datos, se establece una climatologia promedio mensual del
PWV en el territorio peruano. El propdsito de esta investigacion es llenar algunas de
las lagunas de datos sobre el PWV. La Organizacion Meteoroldgica Mundial
(OMM/WMO) indica el uso de 30 afios de datos para definir una climatologia
(WMO, 1983). Sin embargo, en esta investigacion se establece una climatologia para

un periodo de trece afios (2001-2013).

1.4 Identificacién del problema

A la fecha, no se ha encontrado trabajos sobre la climatologia del vapor de agua
atmosférico para el territorio peruano y su relacion con la sequia. Se cuenta con

datos satelitales sobre el vapor de agua en la atmosfera de alta resolucion temporal,



espacial y espectral en los sistemas de adquisicion de datos MODIS/TERRA vy
MODIS/AQUA. Esta informacion es de importancia fundamental para el desarrollo

de la presente investigacion.

1.5 Hipotesis

Puesto que varios de los satélites han registrado y contintan registrando las ondas
electromagnéticas infrarrojas sensibles a las bandas espectrales del vapor de agua,
para un numero suficiente de afios continuos, es posible calcular los valores
normales y variaciones temporales y espaciales del vapor de agua en la atmosfera

para el territorio peruano; y establecer su climatologia.

1.6 Objetivos de la tesis

1.6.1 Objetivo General

e Investigar y caracterizar la climatologia de la humedad atmosférica y su
relacion con la sequia en la Costa Peruana, utilizando imégenes del sensor
MODIS a bordo del satélite TERRA.

1.6.2 Objetivos Especificos:

e Establecer la climatologia de la columna de vapor de agua precipitable en el
territorio peruano.

e Establecer la distribucion espacial estacional del PWYV en el territorio
peruano.

e Establecer la variacion latitudinal en la costa peruana del PWV en funcion de
la latitud geografica.

e Analizar la relacion entre el PWV vy la elevacion.

e Analizar la relacion entre el PWV y la TSM.



e Establecer la correlacion entre las anomalias del PWV (espacial y/o
temporal) con las anomalias de TSM vy el indice de vegetacion de diferencia

normalizada (NDVI) y analizarlos en relacion a los periodos de sequia.
1.7 Relacion con otras investigaciones

La presente investigacion estd enmarcada dentro los fines del Proyecto Catedra
CONCYTEC “Teledeteccion en la Desertificacion y Sequia”, el cual esta enfocado a
investigar la problematica de la desertificacion y sequia en el territorio peruano. Las
investigaciones programadas por este proyecto sobre otros indicadores de la sequia
contribuiran a la evaluacion de la climatologia del vapor de agua como un indicador

de las caracteristicas temporales y espaciales del fendmeno climatoldgico de sequia.

1.8 Organizacién de la tesis

En el capitulo dos se hace una revision de la literatura de interés para la
investigacion. Se presenta la distribucién y variacion espacial del vapor de agua en
el sistema climético, la absorcion de la radiacion solar por los gases atmosféricos,
las caracteristicas espectrales e importancia del vapor de agua atmosférico, formas
de determinar la humedad de la atmosfera dando énfasis al vapor de agua
precipitable. Ademas, se hace una descripcion detallada de la teledeteccion de la
columna de vapor de agua estimada a partir de los datos MODIS. El capitulo tres se
describe el area de estudio y sus caracteristicas geogréaficas. El capitulo cuatro
aborda los datos utilizados, sus caracteristicas y las formas de adquisicion. El
capitulo cinco describe los métodos y procedimientos realizados en el
procesamiento de los datos imagenes. En el capitulo seis se presenta los resultados
del procesamiento de los datos imagenes de vapor de agua precipitable del sensor
MODIS, que se organiza en torno a los objetivos de la investigacion. El capitulo

siete presenta una discusion de los resultados descritos en el capitulo seis y

8



proporciona la interpretacién y el analisis de los resultados a partir de los cuales se
planteard las conclusiones. Finalmente en el capitulo ocho se presenta las
conclusiones de la investigacion, su contribucion a la literatura actual y un conjunto

de recomendaciones para la direccion de las futuras lineas de investigacion.



CAPITULO 2

FUNDAMENTO TEORICO

2.1 El vapor de agua en el sistema climético

La mayor parte del agua en la atmdsfera se encuentra en forma de vapor jugando un
papel importante en muchos procesos fundamentales del ciclo hidrolégico y de
intercambio de energia. El vapor de agua es el mas importante gas de efecto
invernadero, tanto en términos de su papel de mantener la situacion climética actual y
en términos de su rol en la sensibilidad a los mecanismos de retroalimentacion
(“feedback™). La abundancia y distribucion vertical de vapor de agua en la atmosfera
interactia muy fuertemente con la conveccién y la nubosidad, influyendo asi en el
albedo del planeta, asi como en la absorcion de la radiacion infrarroja en la atmdsfera.
Por tal motivo, es de vital importancia analizar la distribucion vertical de vapor de
agua en la atmosfera, su variacion en la vertical y horizontal, asi como los procesos que

mantienen la distribucion de vapor de agua (NASA, 2013).

2.1.1 El vapor de agua y su distribucion en la atmdsfera

2.1.1.1 Composicién de la atmosfera

La atmosfera es una mezcla bastante homogénea de gases, tanto en el sentido horizontal
como en el vertical, distribuido sobre todo en las capas mas importantes para el clima: la
troposfera y la estratosfera (Grand, 2003). Esto se debe a que casi el 99 % de la
atmosfera se encuentra en los primeros 30 km desde la superficie de la Tierra (Ahrens,
2009). La composicion del aire es una mezcla evidentemente estable, tal como se

muestra en la Tabla 2.1. En ésta se muestran los diversos gases presentes en un volumen
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de aire cerca de la superficie terrestre. Tres gases constituyen casi el 99.96% del aire por
volumen con proporciones constantes en tiempo y espacio: Nitrégeno (N2), Oxigeno
(O2) y Argon (Ar).

Tabla 2.1 Los constituyentes mayores de la atmosfera cerca a la superficie terrestre.
Modificado de Ahrens, (2009).

Gases constituyentes Forma molecular Porcentaje (por volumen) (%)

Nitrogeno N2 78.08

Oxigeno 02 20.95

Argon Ar 0.93

Vapor de agua H20 variable: 0-4

Dioxido de carbono CO2 0.038

Metano CHy 0.00017

Oxido nitrico N20 0.00003

Ozono O3 0.000004

Ademas, existen otros gases con proporciones variables que, sin embargo, son los que
intervienen de manera decisiva en todos los intercambios energéticos, jugando un papel
muy importante en muchos procesos atmosféricos. Entre estos gases cabe destacar el
vapor de agua, el dioxido de carbono y el ozono. La atmoésfera también contiene
aerosoles (pequefias particulas sélidas y liquidas en el aire) que interactian con la
radiacion solar y terrestre de acuerdo con su ubicacién espacial, composicién quimica y

concentracion (Vermote et al., 2006).

2.1.1.2 Balance hidrostatico

Los gases de la atmdsfera se mantienen cerca de la superficie del planeta por accion de
la gravedad, que atrae a las moléculas del aire hacia el centro del planeta y la fuerza de
presion, que intenta empujar la atmodsfera hacia el espacio. Estas fuerzas estan en

equilibrio en buena aproximacion; al igualar la fuerza de gradiente vertical de presion y
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la fuerza de gravedad se obtiene el equilibrio hidrostatico. Matematicamente se expresa
asi (Hartmann, 1994):

1dp

p dz (2.1)

Donde p es la presion atmosférica en Pascales, z la coordenada vertical en metros, p la
densidad del aire en g/m® y g la gravedad en m/s?, que se supone constante. Si la

atmosfera se aproxima a un gas ideal, estas variables se relacionan mediante:

\Y M™V M (2.2)

Donde R es la constante de gas en J/K.mol, T la temperatura absoluta en kelvin (K), n es
el nimero de moles (en mol), M es la masa molar promedio del aire en g/mol, m es la
masa en gramos. Combinando las ecuaciones (2.1) y (2.2) se llega a demostrar que para

una atmdsfera isotérmica la presion decrece segun:

P=Ps (2.3)
Donde ps=1.01325x10° Pa y H=RT/Mg que se denomina escala de altura. Asi, la
presion decrece exponencialmente desde la superficie en un factor de e=2.7182 por
cada escala de altura H. La escala de altura para la Tierra es de aproximadamente 8.4
km (si R=8.31J/K. mol, g=9.8 m/s?, M=28.96 g/mol, T=288 K). En el valor de la masa
molar promedio M se considera que la atmosfera de la Tierra estd compuesta en

aproximacion por 20% de Oz y 80% de Na.

La Figura 2.1 muestra la variacion de la presion atmosférica con la altitud. La presion es
mas elevada en la superficie y disminuye rapidamente con la altitud de acuerdo a la
ecuacion (2.3). Cerca del nivel del mar la presion atmosférica por lo general es cerca de

1000 hPa. Normalmente, la presion atmosférica disminuye en unos 10 hPa por cada
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incremento de 100 m de altitud (Ahrens, 2009). A niveles més altos la presion del aire

disminuye lentamente con la altura (Figura 2.1).

20
[ Distribucion de la Presion Normalizada
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Figura 2.1. Distribucion en funcion de la altitud de la presion del aire y la presién
parcial de vapor de agua normalizadas, como funciones de la altitud a nivel global en
condiciones anuales promedio. Los valores de presion del aire y de vapor han sido
normalizados dividiendo entre 1013.25 hPa y 17.5 hPa respectivamente. Modificado de
Hartmann (1994).

2.1.1.3 Distribucidn vertical de la atmosfera

Un perfil vertical de la atmdsfera revela que se puede dividir en una serie de capas.
Cada capa puede ser definida por ciertos criterios: Por la forma en que la temperatura
del aire varia a través de ella, por los gases que la componen, o incluso
por sus propiedades eléctricas. En funcion de la distribucion de temperatura, la
atmosfera se divide en cuatro capas: la troposfera, estratosfera, mesésfera y termdésfera
(Whiteman, 2000; Ahrens, 2009) (Figura 2.2). Cada capa es una region donde el cambio
de temperatura con respecto a la altura tiene una tendencia caracteristica. Estos cambios
con la altura se deben a las diferencias en la composicion radiativa y quimica de la

atmosfera a diferentes altitudes. Con el aumento de la distancia desde la superficie de la
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Tierra la composicién quimica del aire se vuelve progresivamente mas dependiente de

la altitud y la atmosfera se enriquece con gases mas ligeros.

La Figura 2.2 muestra cdmo la temperatura del aire disminuye normalmente desde la

superficie de la Tierra hasta una altitud de unos 11 km. La tasa a la que la temperatura

del aire disminuye con la altura se llama gradiente de temperatura cuyo valor en la baja

atmosfera es de aproximadamente 6.5°C por cada 1000 m (Ahrens, 2009). Se debe tener

en cuenta que este valor es solo un promedio. En algunos dias, a medida que

ascendemos, el aire se puede volver mas frio con mayor rapidez y esto aumentaria el

gradiente vertical. En otros dias, la temperatura del aire puede en realidad aumentar con

la altura, produciendo una condicion conocida como inversion térmica.
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Figura 2.2. Capas de la atmosfera con el perfil promedio de temperatura del aire por

encima de la superficie de la Tierra hasta 120 km. La linea continua indica codmo varia

la temperatura promedio en cada capa. Modificado de Mohanakumar (2008).
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En la Figura 2.2 la temperatura del aire a partir de los 16 km (~ 100 hPa) deja de
disminuir con la altura. Aqui el gradiente térmico es nulo. Esta region donde, en
promedio, la temperatura del aire permanece constante con la altura, es conocida como
la zona isotérmica. La parte inferior de esta zona marca la parte superior de la tropésfera
y el comienzo de otra capa, la estratdsfera. El limite que separa la tropdsfera de la
estratosfera se denomina tropopausa. La altura de la tropopausa varia, encontrandose
normalmente en elevaciones mas altas sobre las regiones ecuatoriales, y disminuye en
elevacion a medida que vamos hacia los polos (Figura 2.3). En general, la altura de la

tropopausa es mayor en verano y menor en invierno en todas las latitudes.

2.1.1.4 Vapor de agua en la atmdsfera

2.1.1.4.1 Vapor de agua en la tropdsfera

De las cuatro capas de la atmdsfera mencionadas, sin duda la mas importante para
meteorologia es la troposfera. La region de la troposfera se extiende unos 8 km por
encima de los polos y 18 km en el ecuador (Mohanakumar, 2008) (Figura 2.3). Es la
parte mas densa de la atmosfera que contiene casi todo el vapor de agua, nubes y
precipitacion. La tropdsfera contiene 99% del vapor de agua en la atmdsfera
(Mohanakumar, 2008). Debido a la disminucion general de la temperatura con la altura
y la presencia de fendmenos meteorologicos, la troposfera es a menudo caracterizada
por movimientos verticales bastante significativos, aunque éstos son generalmente

mucho mas pequefios que los movimientos horizontales.

La troposfera esta limitada por la tropopausa, cuya altitud varia considerablemente en
funcién de la ubicacién y los tipos de sistemas meteoroldgicos, latitud, etc. La
temperatura y la altitud de la tropopausa en una ubicacion determinada pueden variar

rapidamente dependiendo de los sistemas meteoroldgicos predominantes. La tropopausa
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puede ser considerada como la base de una gran capa de inversion, es decir, la
estratosfera, que inhibe la mezcla vertical. En consecuencia, existe a menudo una
concentracion significativa de gradientes a traves de la tropopausa. Por ejemplo, la
concentracion de vapor de agua, que se origina en gran medida de la evaporacion
desde la superficie de la Tierra, disminuye claramente por encima de la tropopausa y en
cambio aumenta notablemente la concentracion de ozono. El aire troposférico himedo,

pobre en 0zono no se mezcla mucho con el aire estratosférico seco, rico en ozono.
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Figura 2.3. Variacién latitudinal de la extensién vertical de la tropo6sfera y la baja
estratosfera. Modificado de Mohanakumar (2008). Nétese el gran abultamiento en el

ecuador geogréfico.
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2.1.1.4.2 Vapor de agua en la estratosfera

La estratosfera es la segunda mayor capa de la atmoésfera. Se encuentra por encima de
la tropopausa y se extiende hasta unos 50 km (Mohanakumar, 2008). La temperatura
del aire en la estratdsfera se incrementa gradualmente hasta alrededor de 273 K en la
estratopausa (~50 km) (Figura 2.2), para luego invertirse la tendencia de la temperatura.
Debido a que la temperatura del aire en la estratosfera aumenta con la altitud, no hay
conveccion, por lo que hay un efecto estabilizador sobre las condiciones atmosféricas en
la region y limita la turbulencia en la troposfera. Como el contenido de vapor de agua
dentro de la estratosfera es muy bajo, el ozono desempefia el papel principal en la
regulacion térmica de esta capa. El gradiente de temperatura vertical en la estratosfera
inhibe fuertemente la mezcla vertical en contraste con la trop6sfera. La estabilidad de la
estratosfera resulta en una fuerte estratificacion con delgadas capas de aerosoles que
pueden persistir durante un largo tiempo. Las pequefias concentraciones de vapor de
agua implican que la liberaciéon del calor latente o la condensacion dejan de tener
importancia, por lo que las nubes son raras. La estratosfera es una region de intensas
interacciones entre procesos radiativos, dindmicos y quimicos, en la cual la mezcla
horizontal de los componentes gaseosos procede mucho méas rapidamente que la mezcla
vertical. La estratésfera es mas caliente que la tropdsfera superior, principalmente
debido a la presencia de ozono estratosférico que absorbe la radiacion ultravioleta del

Sol.

En la estratdsfera, por encima de los 100 hPa, la distribucion de vapor de agua puede
explicarse como un balance entre el aire seco que viene de la tropopausa tropical y el
vapor de agua que se origina de la oxidacion del metano en la estratdsfera superior. Las
temperaturas cerca de la tropopausa tropical controlan los valores de entrada de vapor

de agua en la estratosfera, al limitar las masas de aire seco que ascienden a través de

17



esta region. Casi todo el aire que pasa de la tropdsfera a la parte de la estratdsfera por
encima de 100 hPa, entra a traves de la tropopausa tropical, donde se reduce el vapor de
agua por las bajas temperaturas y por la combinacion de otros procesos que secan el

aire hasta alrededor de 3.5-4 ppm en la media anual (Mohanakumar, 2008).

2.1.1.4.3 Vapor de agua y sensibilidad climética

El agua desemperfia un papel dominante en el balance de la radiacion de la Tierra, ya
que sus tres fases emiten y absorben radiacion de onda larga. Una parte de la radiacion
solar de onda corta es absorbida por todas las fases del agua, aunque la funcion principal
del agua en el balance de radiacion de onda corta se da a través del “scattering” (ver
ANEXO C: Glosario) de la radiacion solar por las nubes y la reflexion desde las
superficies de hielo y nieve (Curry and Webster, 1999). Debido a que el vapor de agua
es el principal gas de efecto invernadero en la atmdsfera de la Tierra y la presion de
vapor saturado aumenta exponencialmente con la temperatura, la abundancia de vapor
de agua en la atmdsfera puede proporcionar una fuerte retroalimentacion positiva al
cambio climatico (NASA, 2013). A medida que la atmdsfera se calienta debido a los
incrementos en los niveles de los gases de efecto invernadero, la concentracion de vapor
de agua aumenta. Como el vapor de agua es un gas de efecto invernadero, esta situacion
provoca, a su vez, un mayor calentamiento. Este mecanismo de retroalimentacion puede
ser lo suficientemente fuerte para casi duplicar el aumento del efecto invernadero
debido solamente al didxido de carbono afiadido a la atmosfera. Esto se debe a que el

vapor tiene un mayor porcentaje en volumen en la atmoésfera que el dioxido de carbono.

2.1.1.4.4 Distribucion y variabilidad del vapor de agua atmosférico

El vapor de agua tiene una distribucion muy variable tanto en el espacio como en el

tiempo. Cerca de la superficie, en lugares calidos, torridos y tropicales; el vapor de
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agua puede representar hasta el 4 % de los gases atmosféricos; mientras que en las
zonas mas frias del Artico, su concentracion puede disminuir a una fraccion del 1 %
(Ahrens, 2009). El vapor de agua es un gas muy importante en la atmosfera, no sélo por
formar las nubes y la precipitacion, sino que también libera grandes cantidades de
calor (llamado calor latente) cuando cambia de fase a los estados liquido y sélido. La
elevada capacidad calorifica del océano permite el transporte de grandes cantidades de
calor por medio de las corrientes oceanicas hacia las altas latitudes. Por lo tanto, el agua

en la atmosfera y en el océano es un importante modulador del clima de la Tierra.

La abundancia de vapor de agua cerca de la superficie del océano estd mas
estrechamente vinculada a la presion de vapor saturado y a la temperatura de la
superficie. El vapor de agua se distribuye en la atmosfera en funcion de la temperatura,
la evaporacion y la precipitacion. La dinamica del vapor de agua es mas importante en
climas célidos que en los frios debido a que la concentracion de vapor de agua
atmosférico generalmente aumenta con la temperatura. Es por ello que el patron de
distribucion a gran escala de vapor de agua es paralelo en gran medida a la temperatura.
Esto es una consecuencia del aumento de la presion de vapor saturado con la

temperatura.

De acuerdo a la relacién de Clausius-Clapeyron un pequefio cambio 8T en la
temperatura T conduce a un cambio fraccional deg/e; en la presién de vapor saturado
e, de:

oe, LoT
e, RT?

s (2.4)
Donde e es la presién de vapor saturado, T la temperatura, L el calor latente de

evaporacion y Ry constante especifica del vapor de agua. Una fuerte correlacion entre la
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temperatura de la superficie del mar (TSM) y vapor de agua precipitable (PWV) se ha

establecido usando observaciones de microondas satelitales sobre el océano (Soden et

al., 2005).
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Figura 2.4. Esquemas de las capas de la tropdsfera, estratdsfera y la tropopausa, capa
limite entre las dos capas. Se muestra la distribucion vertical promedio de la
temperatura y la razon de mezcla de vapor de agua en la atmdsfera. Tener en cuenta
que la escala de la razon de mezcla es logaritmica y las escalas verticales dan
conversiones aproximadas entre la presion atmosférica (en hPa) y la altitud (en km)
Mohanakumar (2008). Observar que la razon de mezcla de vapor de agua en la
atmosfera disminuye con la altitud y se correlaciona positivamente con el cambio en

la temperatura.
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Segun (Stephens, 1990; Trenberth et al., 2005) los patrones generales y la variacion
temporal del vapor de agua sobre los océanos estan relacionados con la TSM, ya que
segun la ecuacién (2.4), la presion de vapor saturado es una funcion no lineal de la
temperatura. En la atmoésfera de la Tierra, en las Gltimas décadas, el vapor de agua
precipitable ha variado con la temperatura de la superficie a una razén de 7-9% por
Kelvin, promediado sobre los tropicos o sobre todos océanos (Trenberth et al., 2005;
Wentz et al., 2007; Schneider et al., 2010). Esto es debido, al mayor calentamiento de la

superficie terrestre que origina una mayor evaporacion.

El vapor de agua atmosfeérico es el Unico de los elementos en que las condiciones para
la saturacién son comunes en la atmoésfera. Esta propiedad es el factor mas importante
que rige la distribucion de vapor de agua tanto en la tropdsfera, donde varia en magnitud
en la vertical, como en la estratosfera donde las variaciones son mas pequefias pero aun
significativas. En resumen, el contenido de vapor de agua, a grandes rasgos, es alto en
los niveles bajos de la atmdsfera y disminuye conforme aumenta la altura (Figura 2.4).
De esta forma, las mayores variaciones de vapor de agua en el espacio se producen en la

vertical.

La Figura 2.4 muestra la distribucion vertical promedio de la temperatura y la razon de
mezcla de vapor de agua en la troposfera y estratdsfera. La escala horizontal muestra
que la razon de mezcla de vapor de agua disminuye rapidamente con la altura, a medida
que la atmdsfera se enfria. Casi la mitad del total de vapor de agua atmosférico se
encuentra entre el nivel del mar y cerca de 1.5 km sobre el nivel del mar (AGU, 1995).
Menos de 5-6% del vapor de agua se encuentra sobre los 5 km, y menos de 1% esta en

la estratosfera, generalmente por encima de 12 km. La humedad relativa (no mostrada)
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también tiende a disminuir con la altura, a partir de un valor promedio de

aproximadamente 60-80% en la superficie, a 20-40% a 300 hPa (9 km) (AGU, 1995).

Hasta hace poco, el conocimiento de la distribucién de vapor de agua a nivel global se
derivaba fundamentalmente del anélisis de observaciones de radiosonda. En los ultimos
afios, estos anélisis globales han comenzado a aprovechar mejor la informacion
disponible de vapor de agua estimados por sondas a bordo de los satélites
meteorologicos. Estas observaciones por satélite tienen la ventaja de proporcionar
observaciones homogéneas del vapor de agua de la parte baja, media y alta tropdsfera y

la estratdsfera (NASA, 2013).

Column integrated water vapour Annual mean

Figura 2.5. Climatologia promedio anual de vapor de agua (en kg/m?) integrado en la
vertical desde la superficie terrestre (1979-2001). Imagen obtenida del Atlas del
Reanalisis ERA-40 del ECMWEF.
http://old.ecmwf.int/research/era/ERA-40_Atlas/docs/section_C/parameter ciwv.html#
Fecha de acceso: 5 de abril de 2015

La concentracion de vapor de agua también varia con la posicion latitudinal, siendo
mayor por encima de los trépicos y disminuye hacia las regiones polares (Peixoto and
Oort, 1984); (Figura 2.5). El descenso de la cantidad de vapor de agua en la atmosfera

desde el ecuador geografico hacia los polos es reflejo de la distribucion de la
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temperatura del globo terrestre. Como se espera la cantidad de vapor de agua es mas
elevada en las regiones calidas ecuatoriales (donde hay mayor radiacion solar) y decrece
mas 0 menos de manera continua segun aumenta la latitud geografica hasta llegar a
valores realmente bajos sobre las regiones polares donde las temperaturas son muy
bajas, ya que el aire frio admite muy poco vapor de agua (Figura 2.5). El valor
promedio anual de vapor de agua precipitable varia por un factor de 10%-20% de 50
kg/m? en la region ecuatorial a menos de 5 kg/m? en el Artico y a menos de 2.5 kg/m?

en la region Antéartica (Peixoto and Oort, 1992).

En latitudes maés altas, el vapor de agua es generalmente méas abundante sobre el océano
que sobre tierra. Dado que la mayoria de los océanos esta en el Hemisferio sur, la
distribucion longitudinal del vapor de agua precipitable es mas suave en el Hemisferio

Sur que en el Hemisferio norte.

Mas del 50% del vapor de agua esta contenido en la region por debajo del nivel de 850
hPa, mientras que mas del 90% se limita en la region por debajo del nivel de 500 hPa
(Peixoto y Oort, 1992). La cantidad de vapor de agua en la atmosfera sufre cambios
estacionales, siguiendo el mismo patron que el campo de temperaturas. Asi las
modificaciones méas intensas se detectan en el Hemisferio norte, debido a la

continentalidad y contraste térmico tierra-océano.

2.1.1.4.5 Fuentes de vapor de agua atmosférico

El vapor de agua contenido en la atmosfera procede de: la evaporacién directa de los
océanos, mares, rios, lagos y reservorios, la evaporacion del agua existente en el suelo
en forma de rocio o escarcha y la transpiracion que realizan las plantas. El intercambio
de humedad tierra-atmdsfera se debe a dos procesos: evaporacion y transpiracion. La

fuente de vapor de agua es la evaporacion del agua en la superficie. El sistema climatico
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estd en equilibrio, de modo que la tasa de precipitacion promedio global es
aproximadamente igual a la tasa de evaporacion (NASA, 2013). La precipitacion ocurre
principalmente en asociacién con la conveccion y las nubes, por lo que la conveccion y
las nubes son las regiones sumidero para el vapor de agua en la atmésfera. La mayor
parte del agua que se evapora de los océanos, aproximadamente el 90% precipita de
nuevo sobre ellos. Tan solo el 10 % cae en forma de precipitacion sobre los continentes.
De este 10%, alrededor de dos tercios sufre procesos de reciclaje y un tercio vuelve de

nuevo en forma directa, por escorrentia, a los océanos (Trenberth et al., 2007).

Una vez que el agua se evapora, las moléculas de vapor de agua suelen pasar unos 10
dias en la atmodsfera antes de condensar y caer de nuevo a la superficie en forma de
precipitacion. El tiempo de 10 dias es considerado un tiempo promedio en funcion de

los tiempos de residencia de vapor de agua en la atmosfera.

2.2 Determinacién de la humedad en la atmosfera

La humedad se refiere a cualquiera de las maneras de especificar la cantidad de vapor
de agua en el aire. El aire en la atmésfera se considera normalmente como una mezcla
de dos componentes: aire seco y vapor de agua; esta mezcla se denomina aire himedo.
La cantidad de vapor de agua presente en el aire himedo puede expresarse segun varios

indices (Ahrens, 2009):

e Presion vapor de agua (PHZO). Es la presién parcial debida al vapor de agua en la

atmosfera (mmHg, mb, hPa).

e Humedad absoluta (©,,). Masa total de agua/volumen de aire (g/m*)

e Humedad especifica (H,, ). Masa total de agua/masa total de aire hiimedo (g/kg)
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e Humedad relativa (H, ). Humedad absoluta/Humedad absoluta maxima del mismo

volumen de aire a la misma temperatura (%). Cuando H, alcanza el 100% se dice
que el aire esta saturado y da lugar a la condensacion.

e Razdn de mezcla (I'). Es la razén de la masa de vapor de agua (My) con respecto a
la masa de aire seco (Ma).

e Temperatura del punto de rocio. Temperatura a la que se produciria saturacion si
se enfria el aire a presion constante sin quitar ni afiadir vapor.

e Vapor de agua precipitable (PWV). Se explica a continuacion.

2.2.1 Vapor de agua precipitable

Una medida de la concentracién de vapor de agua en la atmdsfera es el agua
precipitable. El vapor de agua precipitable es una medida del vapor de agua total
contenida en una columna vertical de seccidn unitaria en la atmdsfera. Cuando el vapor
de agua se mide en unidades lineales (milimetros), es la altura (o profundidad) que el
agua ocuparia si el vapor se condensara al estado liquido y se extiende uniformemente a

través de la columna de seccion unitaria (AMS, 2000).

Segun Gaffen et al., (1992), se puede obtener el vapor de agua precipitable a partir de la
masa total de vapor de agua M, . Para una columna de vapor de agua con seccion

transversal horizontal considerada como unitaria, la masa de vapor de agua contenido en

un elemento diferencial de altura dz se expresa como:
dM, = p,(z)dz (2.5)
Donde p,(2) es la densidad del vapor de agua. Al integrar la ecuacion (2.5) obtenemos

la masa total del vapor de agua M, desde la superficie hasta la altura h:
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h
M, = [ p,dz (2.6)
0
Se puede expresar dz en funcion del cambio de presion dp a partir de la ecuacion
hidrostéatica:
dp =—pgdz (2.7)
Aqui p es la densidad del aire huimedo y g la gravedad que es considerada constante.

Combinando las ecuaciones (2.7) y (2.6) se obtiene la masa total M, en términos de la

razon de mezcla r:

p(h) p(h)
Y | Pgp-_L [ rdp (2.8)
g 0 ,0 g 0

Las dimensiones de (2.8) estan en unidades de masa por unidad de &rea ya que r es
adimensional. Por lo tanto, el calculo de M, dard como resultado la altura de agua

precipitable en una columna de aire, en dimensiones de longitud, ya que la masa puede

estar confinada en un volumen, reduciéndose dimensionalmente de la siguiente manera:

B

En la literatura, la cantidad de vapor de agua se reporta en g /cm?, kg /m?, cm y mm,
cuyas unidades pueden convertirse facilmente por un factor de 10. De este modo
podemos reportar el vapor de agua en kg/m? <> 1 mm o g/cm? < >10 mm. El valor de 1
g/cm? significa que un gramo de agua ocupa un volumen de 1 cm? en una seccion de

area de 1 cm?, que generalmente se expresa en cm3/cm? o, simplemente cm.

En teoria, el valor de la altura h de la ecuacion (2.6) varia en el intervalo [0,o0], pero
debido a que la mayor concentracion de vapor de agua estd por debajo de h =5 km

(Solot, 1939) se podria considerar:
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p(5km)

PWV =—= j rdp (2.9)

g %

Se debe hacer notar que existen varios términos que se usan para medir la columna de
vapor de agua, pero no hay una clara diferencia en estos términos, Algunos usan el
término Vapor de Agua precipitable Integrado (IPWV), vapor de agua precipitable
PWV (“Precipitable Water Vapor”) o simplemente agua precipitable PW
(“Precipitable Water”) u otros optan por tomar indistintamente “vapor de agua en
columna” y “agua precipitable” (Lindstrot et al., 2014). Aun asi, todos los estados
que presenta el agua en la atmdsfera, esto es, vapor, liquido, y sélido, dentro de una

columna de aire en la atmdsfera, se pueden precipitar, dando lugar a una altura

resultante del agua en la superficie terrestre llamada “agua precipitable”.

2.2.2 Instrumentos de medicién del vapor de agua atmosférico

Existen una multitud de sistemas para la observacién de vapor de agua. Cada uno tiene
diferentes caracteristicas y ventajas. Desde afios atras, se han hecho progresos
sustanciales mediante observaciones satelitales para obtener la columna de vapor de
agua y perfiles verticales en baja resolucién a partir de sensores infrarrojos y de
microondas. Uno de los inconvenientes mas importantes es que las observaciones por

satélite no proporcionan datos de vapor de agua en todas las condiciones climaticas.

En la Figura 2.6 se ilustra algunas técnicas existentes para medir el vapor de agua
atmosférico, sea a nivel de la superficie, desde el aire o desde el espacio. Varios
conjuntos de datos de vapor de agua se han construido durante los ultimos afios a partir
de una combinacion de métodos de teledeteccion por satélite y observaciones directas
para lograr una mejor cobertura espacial y resolucion vertical. Los posibles beneficios

de la mejora de los datos de vapor de agua incluyen mejores pronosticos de las
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condiciones atmosféricas, asi como la mejora de los modelos climaticos. Los diferentes
tipos de mediciones son complementarios y Utiles. El reto es la mejor manera de
fusionar la informacidn disponible sobre la distribucion del vapor de agua en una mejor
descripcion de las variaciones temporales y espaciales de vapor de agua para mejorar el

estudio del clima (AGU, 1995).
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Figura 2.6. Algunas técnicas existentes para la medicion del vapor de agua
atmosférico AGU (1995).

En la actualidad el procesamiento de las sefiales recibidas desde el Sistema de
Posicionamiento Global (GPS), esta recientemente recibiendo cada vez mas atencion
como un método para medir el vapor de agua, ya que podria dar mediciones a largo
plazo (AGU, 1995). Para estudios méas detallados a nivel local, en las medidas en la
troposfera superior y la estratosfera inferior, pueden ser Utiles higrometros de punto de

congelacion y “lidares Raman” y de absorcion diferencial (Tabla 2.2).
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Tabla 2.2. Caracteristicas de los sistemas de observacion del vapor de agua atmosférico

(AGU, 1995)
Plataforma de Sistema de Ventajas Problemas
observacion Medida
Observaciones Un largo historial de La cobertura
meteoroldgicas datos globales de alta espacial no es
Superficie de la rutinarias en la calidad esta disponible. | uniforme. Los datos
Tierra superficie. Los Las observaciones se estan solo en la
instrumentos realizan al menos superficie terrestre.
incluyen el diariamente y, a menudo
psicrometro e con mas frecuencia.
higrometro.
Observaciones Los instrumentos son La calidad de los
rutinarias por desechables, por lo que | datos es variable en
radiosondas las observaciones son la tropdsfera
(globos relativamente de bajo superiory pobre en
meteoroldgicos). | costo. Este método es la estratosfera. La
Incluyen sensores | usado desde 1930, de calidad de las
de humedad, modo que se disponen | observaciones es
temperatura, etc. | de registros de datos pobre a muy alta y
para un largo tiempo. La | baja humedad. Las
Globos ; .
red global de alrededor | diferencias en los
de 800 estaciones que instrumentos y las
hacen desde una a practicas entre los
cuatro observaciones al | paises, y los cambios
dia en cada estacion. en el tiempo, hacen
Los datos tienen que la interpretacion
relativamente buena de datos sea dificil.
resolucion vertical en la | Ademas la cobertura
parte baja tropésfera. espacial es limitada.
Sondeos de La calidad de las Los instrumentos
investigacion observaciones de la son caros, por lo que
(utilizando, por humedad es alta. Los los sondeos se
ejemplo, datos se extienden mas | realizan con poca
higrometros de alla de los limites de frecuencia en
punto de altitud de radiosondas. lugares limitados.
congelacion)
Observaciones de alta En desarrollo. Los
calidad que podrian ser | instrumentos son
Radiosonda de utilizados_para még caros que las
referencia comparacion con radiosondas.
sistemas de medidas
operacionales y
experimentos de campo.
Los sensores Los datos se limitan
Sensores ; . X
- . . proporcionan la a regiones libres de
Satélites Infrarrojos (Ejm. columna de vapor de nubes y pueden
MODIS, TOVS) .
agua y cierta presentar sesgos
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informacién del perfil
vertical sobre grandes
areas.

regionales. La
resolucion vertical
es pobre.

Sensores de

Los sensores
proporcionan datos de la
columna de vapor de

Los datos se limitan
a regiones oceanicas

libres de hielo, y la

microondas -, .
(Ejemplo agua sobre grandes resolucion vertical
J ' / regiones, no tan es pobre.
SMMR, SSM/I) altamente influenciadas
por las nubes.
Datos de humedad La cobertura esta
Método de globales a gran altura en | limitada por las

radio ocultacién

la estratosfera y por
encima. Alta precision y
resolucion vertical.

nubes. El muestreo
es pobre en las
regiones tropicales.

Sondeos globales de

Los métodos estan

Aviones

Sistema de e,
L . vapor de agua utilizarian | en fase de
Posicionamiento 1 - ) S
satélites de navegacion | investigaciony
Global -
existentes. desarrollo.
Instrumentos

montados en
aviones especiales
de investigacién o
aviones
comerciales. Los
instrumentos de
investigacion
incluyen
higrometro de
punto de rocio,
Lidar de
absorcion
diferencial,
sensores
capacitivos, etc.

Los aviones de
investigacion pueden
hacer mediciones en casi
cualquier lugar y en
cualquier momento que
se desee. Las
mediciones con aviones
comerciales podrian
proporcionar una buena
cobertura de datos en
gran parte del mundo.

Las misiones de

investigacion son de

alto costo
econémico, por lo

que la coleccidn de

datos es limitada.
Ademas, los
programas de
aeronaves

comerciales no han

sido ampliamente
implementados.

Radiometros
terrestres

Lidar Raman,
Lidar de
absorcion
diferencial

Los sensores
proporcionan datos de
alta calidad con alta
resolucion vertical y
temporal.

Los sistemas son
caros y requieren
operadores
altamente

calificados. Utilidad

esta limitada en el

diay en condiciones

de nubosidad.
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2.3 Caracteristicas espectrales del vapor de agua atmosférico

El espectro solar es atmosféricamente atenuado en el visible e infrarrojo cercano, donde
estan las bandas de absorcion de vapor de agua. La gran cantidad de datos de
espectroscopia de vapor de agua ha llevado a estudiar la utilidad de su recuperacion a
partir de datos de satélite. La cuantificacion de los efectos de absorcion del vapor de
agua en el modelamiento de transferencia radiativa de la atmosfera, estd estrechamente
ligado a un conocimiento exacto de las lineas espectrales (Camy-Peyret and Vigasin,
2003). El vapor de agua posee una estructura molecular relativamente simple que tiene
un espectro muy complejo. El vapor de agua absorbe cantidades significativas de
radiacion visible y del infrarrojo cercano en longitudes de onda cerca del maximo del
espectro de emisidn solar (Schermaul et al., 2011). Para tener cierta comprension de la
absorcion atmosférica producida por el vapor de agua, se requiere comprender su

estructura molecular y su espectro de absorcion.

La molécula de vapor de agua es una molécula triatbmica no lineal con configuracion
asimétrica, con el &tomo de oxigeno en el centro y un angulo de enlace entre el oxigeno
y los hidrégenos de 104.45°. Las dos formas isotopicas mas abundantes del atomo de
hidrogeno son *H y 2D, que tienen una abundancia relativa de 99.9851 y 0.0149%
respectivamente (Liou, 2002). Las formas isotopicas de vapor de agua mas importantes
en la transferencia de radiacion infrarroja son HH®O, HH*®0, HD*0 y HD0, etc.
Cada una de estas moléculas tiene una presion de vapor diferente y sus abundancias

estan en funcion del ciclo hidrologico.

La absorcion de radiacion electromagnética por el vapor de agua ocurre en tres regiones

del espectrol. Las transiciones rotacionales son responsables de la absorcion en la

! (http://research.omicsgroup.org/index.php/Electromagnetic_absorption_by water). Fecha de acceso: 20/07/2016
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region de infrarrojo lejano y microondas, las transiciones vibracionales en el infrarrojo
cercano e infrarrojo medio y las transiciones electronicas son responsables de la
absorcion en la region ultravioleta de vacio. Siendo el infrarrojo cercano la region de
absorcion de interés, se describe a continuacion las vibraciones de la molécula de vapor

de agua y sus bandas de absorcion.

La molécula de H>O tiene tres modos de vibracion fundamentales (Figura 2.7). La
vibracion de flexion v,, tiene el nUmero de onda méas bajo; en cambio los modos v; y
v3, tienen numeros de onda alrededor de dos veces el nimero de onda de v,. La banda
fundamental v, del H2O esta centrada en 6.25 um y es importante en la transferencia de
la radiacién térmica infrarroja y en aplicaciones de teledeteccion. Los modos
fundamentales v, y v del H.0, producen bandas centradas en 3657.05 cm™ (2.74 um) y
una en 3755.93 cm™ (2.66 pum) respectivamente (Figura 2.7). Estas dos bandas estan
cerca entre si y se combinan para formar una fuerte banda en el espectro solar, que se

refiere a la banda de 2.7 pm (Liou, 2002).

(0] PE _": O— 0]
H H H H H H
Vi V3 V2
vibracién de tensién simétrica vibracion de tensién asimétrica vibracién de flexion
Bandas Fundamentales Sobretonos (Ejs.) Bandas de combinacion (Ejs.)

(0,0,0) — (1,0,0) vy (0,0,0) —+ (2,0,0) 214 (0,0,0) = (1,1,0) vq+v2
(0,0,0) — (0,1,0) w» (0,0,0) — (0,2,0) 2vs (0,0,0) — (0,1,1) wo + w3
(0,0,0) —+ (0,0,1) w3 (0,0,0) —+ (0,0,2) 2v3 (0,0,0) —» (0,2.1) 2vy 413

Figura 2.7. Modos normales de vibracion de la molécula de H2O. Los modos
corresponden a v;=3657.05 cm™, v,=1594.78 cm™ y v5= 3755.79 cm™* de los modos de

vibracion son de tensién y el otro de flexion Mueller (2002).
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El espectro de absorcion del H2O es més complejo que solo estos tres modos
fundamentales; sin embargo, los mdaltiplos o arménicos de los modos fundamentales de
absorcion también puede ser absorbidos. Por ejemplo, la banda 2v, esta centrada en
3161.60 cm™ (banda 3.2 um) en la cola del espectro solar (Figura 2.8). Por lo tanto, las
longitudes de onda que son sumas o diferencias, de estos tres (y sus armoénicos) también
muestran un grado de absorcion aunque, por lo general, de intensidad reducida. Esto se
refleja en el espectro solar, que contiene un gran nimero de sobretonos y combinacion
de bandas, que surgen de las transiciones del estado fundamental. En la region del
infrarrojo cercano, estas bandas absorben una cantidad significativa de flujo solar en la
baja atmdsfera y estan centradas en longitudes de onda de 0.94 um, 1.1 pm, 1.38 um y
1.87 um (Liou, 2002). El vapor de agua empieza a absorber casi continuamente desde

los 11 pum, por lo que seria el principal “gas de invernadero” (Figura 2.8).
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Figura 2.8. Espectro de absorcién de vapor de agua. La region de 8-12 um es conocido
como la “ventana de vapor de agua” donde hay una pequena absorcion de radiacion
infrarroja Grand (2003).

En la ventana atmosférica entre aproximadamente 8 um y 12 um (Figura 2.8), la
absorcion del vapor de agua es menor al 40%. Esta ventana permite que la mayor parte
de la radiacién térmica en esta banda sea radiada al espacio. Esta banda también se
utiliza para la teledeteccion desde fuera de la atmosfera, por ejemplo, con imagenes
infrarrojas térmicas. Por lo tanto, la presencia del vapor de agua en la atmésfera afecta
la transparencia de la atmdsfera. El vapor de agua atmosférico tiene capacidad para

absorber radiacion en diferentes longitudes de onda. Esto deja, por otro lado, regiones
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del espectro en las que no se produce absorcion que son denominadas como ventanas
atmosféricas.

2.4 Transferencia de la radiacion solar en la atmésfera

Los sensores de los satélites de observacion de la Tierra 0 meteoroldgicos miden la
radiancia solar reflejada por la atmosfera y la superficie terrestre, que son iluminados
por el Sol. Esta sefial depende de la reflectancia de la superficie, que es perturbado por
dos procesos atmosféricos, la absorcion gaseosa y el “scattering” por las moléculas y
aerosoles (Vermote et al., 2006). La absorcion y “scattering” de la radiacion solar
entrante dependen ademas de la composicion molecular de la atmdsfera, la presencia de
nubes y aerosoles, de las propiedades radiativas de la superficie de la Tierra, donde el
agua, la nieve y el hielo juegan un papel importante. Es solo débilmente dependiente de
la estructura térmica vertical (Vardavas and Taylor, 2007). La radiacién solar entrante
sigue una trayectoria hacia abajo, a través de la atmdésfera hacia la superficie terrestre y
se refleja siguiendo un camino ascendente hacia el espacio. La direccion de la radiacién
solar entrante se caracteriza por la direccion dada por el a&ngulo cenit solar que depende
de la latitud y la época del afio. La radiacion experimenta “scattering” multiple entre las
diversas capas atmosféricas y la superficie terrestre, especialmente sobre superficies
altamente reflectantes como el hielo o la nieve. El efecto de las reflexiones maltiples
entre el suelo y las nubes o aerosoles es aumentar la absorcion atmosférica y del suelo.
El flujo solar entrante puede ser dividido en dos regiones espectrales generales que
comprenden 60% de la radiacion principalmente en el ultravioleta-visible (0.2 < A <
0.85 um) y 40% en el infrarrojo cercano (0.85 <\ < 5.0 um), y su transferencia a través
de cada capa de la atmosfera tiene que ser tratado por separado (Vardavas and Taylor,
2007). La componente ultravioleta-visible en su transferencia a través de la atmdsfera se

somete al “scattering” de las nubes, a la absorcion principalmente por el ozono, al
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“scattering” de Rayleigh por las moléculas de aire, absorcion y “scattering” por
aerosoles, y a una absorcion muy débil por el vapor de agua. La componente en el
infrarrojo cercano experimenta “scattering” y absorcion por las nubes y aerosoles,

absorcion por vapor de agua, diéxido de carbono, metano y amoniaco.

2.5 Absorcion de la radiacion solar por los gases atmosféricos

La Figura 2.9 muestra la distribucion espectral de flujo solar en una atmésfera clara. La
curva superior es la irradiancia solar observada en el tope de la atmosfera terrestre. El
debilitamiento de la irradiancia solar transmitida en la region ultravioleta (A < 0.4 um)
es principalmente debido a la absorcion por el oxigeno molecular y el ozono. En el
visible, el debilitamiento de flujo solar es causado por la absorcion de oxigeno
producido por las bandas en el rojo, la banda de absorcion de Chappuis del ozono y
algunas bandas débiles de vapor de agua; pero la principal atenuacion se asocia con el

“scattering” de Rayleigh (Liou, 2002).
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Radiacion solar a nivel del mar

1500 —

1000 —

Radiacion Solar (W m-2 pm'])

500 —

H,0, CO,
; H,0, CO,

0 02 04 06 08 10 12 14 16 18 20 22 24 26 28 3.0 32
Longitud de Onda , um

Figura 2.9. Curva de irradiancia solar en el tope de la atmdsfera y a nivel del mar

(Jensen, 2005). Area sombreada entre las curvas: atenuacion por absorcion molecular.
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En el infrarrojo cercano, el absorbedor principal es el vapor de agua con contribuciones
de didxido de carbono en la banda de 2.7 um. Otros absorbedores de menor importancia
tales como N2O, CO2 y CH4 también contribuyen a la disminucion de flujo solar, pero
son menos significativos. Es evidente que el vapor de agua es el mas importante
elemento de absorcion en el espectro solar en el infrarrojo cercano (0.85 a 5.0 um), que
contiene aproximadamente 50% de la energia solar (Vardavas and Taylor, 2007; Liou,

2002).

La concentracion de los gases Oz, CO2, CHs y N2O se supone constantes y que se
mezclan uniformemente en la atmoésfera; en cambio las concentraciones de H.Oy de
Os dependen del tiempo y la ubicacion. Los gases absorben la radiacion por cambios
en los estados de rotacion, de vibracion o electronicos. Las variaciones en la energia de
rotacion son pequefas y corresponden a la emision o absorcion de fotones de frecuencia
baja, que luego se localizan en el rango de microondas o del infrarrojo lejano. Las
transiciones vibracionales corresponden a una mayor energia tipica en el espectro del
infrarrojo cercano. También pueden llevarse a cabo con transiciones rotacionales y
luego dar lugar a bandas de vibracion-rotacion. Por Gltimo, las transiciones electronicas
corresponden a la energia mas importante y dan lugar a la absorciéon o bandas de
emision en el visible y el rango ultravioleta. Dado que estas transiciones se producen en
valores discretos, los coeficientes de absorcion varian muy rdpidamente con la
frecuencia y presentan una estructura muy compleja (Vermote et al., 2006). La
contribucion de H.O afecta principalmente a longitudes de onda mayores que 0.7 pm
(Figura 2.8). Por otro lado, O3 presenta una absorcion significativa entre 0.55 y 0.65 um
y ademaés limita las observaciones de la Tierra en longitudes de onda menores de 0.35
um. La contribucion de CO2 se produce mas alld de 1 um, pero mas débilmente que

H20 y soélo perturba las ventanas de vapor de agua. Ademas, se debe tener en cuenta la
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contribucion, aunque menos significativa del CHas, que presenta dos bandas de
absorcion a 2.3 y 3.35 um. Finalmente, la contribucion N2O aparece en dos bandas a 2.9

y 3.9 um (Vermote et al., 2006).

2.6 Teledeteccion de la columna de vapor de agua

La determinacion de la columna de vapor de agua es un problema fundamental en
teledeteccion. Esta medida es importante tanto para la comprension de la variabilidad
atmosférica y también para la eliminacion de los efectos atmosféricos de los datos
obtenidos por teledeteccion. Los métodos dpticos utilizan como fuente al Sol, mientras
que los métodos de microondas e IR observan las emisiones atmosféricas. Los perfiles
de vapor de agua atmosférico y la columna de vapor de agua pueden ser estimados por
mediciones de emisiones atmosféricas en la region infrarroja de 6 um -12 um o cerca de
22.2 GHz en la region de microondas (Gao and Goetz, 1990). Estos investigadores,
indican que por encima del nivel de 500 hPa (~ 5.5 km), los perfiles de vapor de agua
derivados del espectro de emisién en el IR estan de acuerdo experimentalmente con los
datos de radiosonda, pero por debajo del nivel de 500 hPa, los perfiles de vapor de agua
derivados de los espectros de emision IR tienen grandes incertidumbres, debido a las
contribuciones de la radiancia observada de la superficie, y debido a la falta de
sensibilidad de la radiancia a los cambios de humedad. Sobre el océano global, las
observaciones de microondas proporcionan informacion fiable de la columna de vapor
de agua. Debido a la baja emisividad de la superficie del agua en la region de
microondas, la variabilidad de la sefial de microondas en el tope de la atmdsfera esta
dominada por la emision por el agua en su fase liquida y gaseosa en la atmosfera
(Lindstrot et al., 2014). La columna de vapor de agua sobre el océano a partir de
emisiones de microondas, puede ser determinada con una precision del orden del 10 %

(Gao and Goetz, 1990). Sin embargo, no es posible derivar con precision la columna de
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vapor de agua sobre &reas continentales a partir de medidas de emision de microondas,
debido a que la emisividad en el rango de microondas es altamente variable sobre el

suelo (Gao and Goetz, 1990).

MODIS es un instrumento que posee canales en la region NIR para la teledeteccion del
del vapor de agua a partir de una plataforma satelital. Las descripciones de las técnicas
de teledeteccion del vapor de agua utilizando canales NIR fueron previamente
reportados (Reagan et al., 1987; Frouin et al., 1990; Gao and Goetz, 1990; Gao and
Kaufman, 2003; Kaufman and Gao, 1992). Con el fin de mejorar la precision de la
estimacion del contenido de agua en la atmdsfera, Chesters et al. (1983), Fraser and
Kaufman (1985), Kaufman and Gao (1992), King et al. (1992) y Gao and Kaufman
(2003) han realizado muchos estudios para la recuperacion del contenido de agua de la
atmosfera utilizando el método NIR. Béasicamente consiste en determinar el contenido
total de vapor de agua a partir de la atenuacion por el vapor de agua que sufre la
radiacion solar reflejada por la superficie y por las nubes en el infrarrojo cercano. Esta
region espectral, alrededor de 1 um es muy sensible al contenido de vapor de agua (Mao
et al., 2010). Se observa que en contraste con las recuperaciones de infrarrojo y
microondas, aqui la informacion sobre el PWV no se realiza por emisién térmica, propia
del vapor de agua en si mismo, sino por la absorcion de la radiacién solar en las
regiones espectrales de absorcion de vapor de agua. La cantidad de vapor de agua en la
columna se puede deducir a partir de la transmitancia, que se aproxima mediante la
relacion de un canal de absorcion dentro de una banda de absorcién y un canal
espectralmente cercano, fuera de la banda de absorcion. Superficies moderada o
altamente reflectantes como la mayoria de los tipos de superficie terrestre en la region
del infrarrojo cercano, proporcionan una alta sensibilidad a las mediciones de PWV.

Sobre el océano oscuro, esta técnica no es apropiada. Muchos instrumentos a bordo de
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satélites han estado monitoreando la informacién de humedad atmosférica, como el
sensor “Special Sensor Microwave Imager” (SSM/I), el “Geostationary Operational
Environmental Satellite” (GOES), el “Microwave Sounding Unit” (MSU), la “Humidity
Sounder for Brazil” (HSB), la “Atmospheric Infrared Sounder” (AIRS) y el “Moderate
Resolution Imaging Spectroradiometer” (MODIS). Los instrumentos que detectan las
frecuencias infrarrojas (IR) (por ejemplo, GOES y AIRS) pueden medir la humedad
sobre areas continentales y en regiones del océano libres de nubes. Los instrumentos
que utilizan frecuencias de microondas (por ejemplo, SSM/I, HSB y MSU) pueden
medir la humedad bajo condiciones claras y nubladas pero solo sobre el océano. Estos
datos de microondas, sin embargo, pueden estar contaminados por las fuertes

precipitaciones (Chen et al., 2008).

Sensores espaciales como el “Medium Resolution Imaging Spectrometer” (MERIS) de
la ESA o el “Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer” (MODIS) proporcionan
medidas necesarias en el infrarrojo cercano, que se han implementado con éxito para la
recuperacion del PWV (Bennartz and Fischer, 2000; Gao and Kaufman, 2003; Albert
et al., 2005; Lindstrot et al., 2014). El algoritmo propuesto en Gao and Kaufman (2003)
ha sido implementado en la recuperacién de la columna de vapor de agua de los datos

MODIS. Este algoritmo de estimacidn se detallara en las siguientes secciones.

2.6.1 Canales utilizados en la estimacion del vapor de agua MODIS

Tanto el satélite TERRA (lanzado en diciembre de 1999) como el satélite AQUA
(lanzado en mayo de 2002) estan equipados con el espectroradiometro de escaneo
MODIS. El ancho de barrido de los datos MODIS es 2330 km. Los satélites estan en

Orbita polar sincronizada con el Sol a una altitud de 705 km. MODIS detecta radiacion
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electromagnética en 36 bandas espectrales entre 0.4 pym y 14.4 pm con resolucién

espacial de 250 m (2 bandas), 500 m (5 bandas) y 1000 m (29 bandas).

MODIS utiliza las bandas infrarroja cercanas (NIR) junto con las bandas tradicionales
IR, para obtener el vapor de agua precipitable sobre regiones terrestres, océano libre de
nubes y regiones por encima de las nubes. Los canales MODIS N° 2, 5, 17, 18 y 19
centrados en 0.865 um, 1.240 um, 0.905 pm, 0.931 pm y 0.940 um son usados en la
recuperacion de la columna de vapor de agua (Tabla 2.3).

Tabla 2.3. Caracteristicas espectrales de los canales utilizados MODIS para la

estimacion del vapor de agua (Gao and Kaufman, 2003).

C Longitud de onda central Ancho de banda .
anal Caracteristica
(pm) (pm)
2 0.865 0.040 Ventana
5 1.240 0.020 Ventana
17 0.905 0.030 Banda de absorcion
18 0.936 0.010 Banda de absorcion
19 0.940 0.050 Banda de absorcion
2100
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Figura 2.10. Ubicacion de los canales de absorcion y de ventana de MODIS (en

naranja), usados para la estimacion de la columna de vapor de agua en la curva de

irradiancia solar. Imagen modificada. Fuente: NASA
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Los canales centrados en 0.865 um y 1.24 um son usados como canales ventana que no
son afectados por la absorcion por los gases atmosféricos y se utilizan para la
teledeteccion de la vegetacion y nubes (Chrysoulakis et al., 2008). En cambio, los
canales centrados en 0.936 pm, 0.940 um y 0.905 pum son canales de absorcion de vapor
de agua (Figura 2.10). El canal de fuerte absorcién centrado en 0.936 um resulta mas
util para condiciones secas, mientras que el canal de absorcion débil centrado en 0.905
um es mas til para condiciones de elevada humedad (varios mm de agua precipitable)

(Gao and Kaufman, 2003).

2.6.2 Modelo de transferencia de la radiacion solar usado en la teledeteccion del
vapor de agua MODIS

La radiacion solar entre 0.86 um y 1.24 um en su trayectoria Sol-superficie-sensor esta
sujeta a la absorcion por el vapor agua atmosférico, “scattering” por aerosoles, y
reflexion de la superficie (Gao and Kaufman, 2003). Con el fin de calcular la columna
de vapor de agua a partir de mediciones de la radiacion solar reflejada por la superficie,
las propiedades de absorcion y “scattering” de la atmdsfera y la superficie en la region

de 1 um deben ser tomadas en consideracion.

La medida de la radiancia L, por un canal especifico del sensor (en Wm2sr?), puede
expresarse en forma simplificada como (Gao y Kaufman, 2003; Sobrino et al., 2003):
Liensor (4) = Ligy (DT (A) p(A) + Ly (4) (2.10)
donde A es la longitud de onda, L, (4) es la radiancia que llega al sensor, L, (1) es
la radiancia solar en el tope de la atmésfera (TOA), T(4) es la transmitancia total

atmosférica que es igual al producto de la transmitancia atmosférica desde el tope de la
atmosfera hasta la superficie terrestre para el rayo solar incidente y la transmitancia

desde el suelo hasta el tope de la atmosfera en la direccion de la observacion del satélite
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(Figura 2.11), p(A) es la reflectancia superficial en la geometria de observacion y
L,.,(4) es la radiancia de “scattering” que incluye efectos de “scattering” simple y

“scattering” multiple, y no depende de la reflectancia de la superficie, pero es sensible a
la composicion atmosférica, en particular a la cantidad de aerosoles. La ecuacion (2.10)
esta simplificada en el sentido de que los fotones que se han reflejado més de una vez se

han ignorado.

(A) ﬁ :

sensor

L. (l) ,,,,,,, v
""""""" //4
Tope de la atmésfera ~ \ 7 /
/
....................... R R RS (O R R R REERECERE
L] \\ . /// n .
\\ //
. \ . y
. \ e
Y / "
. \ )
. \\ - /
\ /
\ ya
\\\ . /// .
\ b /
Lsol (l)nzm—sup (A’) \ . //
. ' ' /// L“'"I (/I)T‘”’”’WP (ﬂ)p(l)Tsupfarm(A’) = '

/// =L _,(M)pA)TA)

Superficie Terrestre

pA)

Figura 2.11. Modelo simplificado de transferencia de la energia para el sistema Sol-
atmosfera-sensor usado para la estimacion de la columna de vapor de agua MODIS

en el infrarrojo cercano. 6, es el angulo cenit solar y 6, es el angulo cenit de vision.

En la Figura 2.11 se presenta un modelo simplificado de la transferencia de energia

para el sistema Sol-atmésfera-sensor. Una parte de la radiancia del Sol se transmite en
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la atmosfera L, ()T,

tm-sup

(A4). Aqui T, (1) s la transmitancia total desde el tope de

la atmdsfera? a la superficie terrestre. Luego, parte se refleja en la superficie terrestre y

parte se transmite ( Ly (4)Tm_sp (A) 2(A)Tgp_am (4)) nuevamente. Aqui Ty, ., (4) es la

transmitancia desde la superficie terrestre al tope de la atmdsfera. Luego la

transmitancia total T(4) seria el producto de T, ,(4) ¥ T am(4). Todo ello, esta

representado en la ecuacion 2.10. La transmitancia total T(A) contiene informacion

acerca de la cantidad total de vapor de agua en el camino combinado Sol-superficie

terrestre-sensor.

El efecto de “scattering” es generalmente pequefio debido a que el espesor optico de los
aerosoles es tipicamente pequefio en la region de infrarrojo cercano. El “scattering” de
Rayleigh es insignificante cerca de la region de 1 um. Se supone que la concentracion
de aerosoles es baja de modo que no hay necesidad de modelar el proceso de
“scattering” (simple o mdaltiple) en la derivacion de la columna de vapor de agua (Gao

and Kaufman, 2003). Por lo tanto, L, (4) en la region de 1 um, es generalmente, un

pequefio porcentaje de la radiacion solar reflejada cuando las concentraciones de
aerosoles son bajas. Con esta suposicion, se puede derivar la columna de vapor de agua
de datos de satélite sin la necesidad de modelar el “scattering”. Los valores de
reflectancia, en una longitud de onda dada son bastante diferentes para los diferentes
tipos de superficie (seccion 2.6.4), por lo que se requieren dos o mas canales

absorbentes o0 no absorbentes para derivar la columna de vapor de agua.

2 El tope de la atmosfera viene a ser el limite superior de la exdsfera (ausencia casi total de gases). Sin
embargo, técnicamente, no hay una linea divisoria absoluta entre la atmosfera y el espacio, pero los
cientificos que estudian el balance de la energia entrante y saliente en la Tierra, definen una altitud de
unos 100 km como el tope de la atmosfera. (http://earthobservatory.nasa.qov/I0TD/view.php?id=7373,
Fecha de acceso :10-02-15)
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En la recuperacion de la cantidad de vapor de agua, se ha aplicado la técnica de
absorcion diferencial (Frouin et al., 1990; Kaufman and Gao, 1992; Schlapfer et al.,

1998).

2.6.3 Técnica de absorcion diferencial

La técnica de absorcion diferencial consiste en la medicion de una fuente de energia
radiativa en dos (0 mas) longitudes de onda, a través de la misma trayectoria
atmosférica, las longitudes de onda se eligen de modo que los coeficientes de absorcion
de un gas determinado, cantidad que se va a medir, sean diferentes (Frouin et al., 1990).
La técnica de absorcion diferencial ha sido ampliamente utilizada para estimar el
contenido de vapor de agua de la atmoésfera directamente de sistemas de imagenes
multiespectrales o hiperespectrales, tales como: AVIRIS, POLDER y MODIS (Liang,
2004). La principal ventaja de la técnica de absorcion diferencial es que no requiere un
conocimiento a priori de la reflectancia de la superficie. La idea general es tener una
banda espectral en la regidn de absorcion de vapor de agua (por ejemplo 0.94 um) y una
0 méas bandas fuera de la region de absorcion. Hay varios algoritmos diferentes
incluyendo el “Narrow/Wide Algorithm” (Frouin et al., 1990), el algoritmo
“Continuum Interpolation Band ratio” (Kaufman and Gao, 1992; Green et al., 1998),
“Curve Fitting Algorithm” (Gao and Goetz, 1990) y el algoritmo “Atmospheric
Precorrected Differential Absorption” (Schlapfer et al., 1998). En la seccién 2.6.5, se
describe la técnica de absorcion diferencial de 2 canales, conocido abreviadamente
como técnica de relacion de dos canales y la técnica de “Continuum Interpolation Band

ratio” (CIBR) que es conocida abreviadamente como técnica de relacion de tres canales.
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2.6.4 Superficies reflectantes cerca de 1 um

Anélogo a los problemas mencionados de la variabilidad de la emitancia en la
recuperacion de la columna de vapor de agua sobre areas continentales, se podria
esperar que surgan dificultades similares en la recuperacién de la columna de vapor de
agua de MODIS, debido a la variabilidad de la reflectancia de la superficie. Con el fin
de derivar la cantidad de vapor de agua a partir de la reflectancia espectral sobre &reas
continentales y oceénicas, las propiedades de la reflectancia de estas superficies deben
ser conocidas. La mayor parte de la superficie terrestre esta cubierta por agua, suelos,
rocas, vegetacion, nieve o hielo. La reflectancia de la superficie terrestre no es constante
debido a que esté en funcidn de la longitud de onda. Si la reflectancia de la superficie es
constante o varia en forma lineal con la longitud de onda se puede utilizar la técnica de
relacion de dos o tres canales en el algoritmo de recuperacion del vapor de agua. La

Figura 2.12 muestra curvas de reflectancia tipicas de 5 tipos principales de suelos.
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Figura 2.12 Curvas de reflectancia tipicas para cinco tipos principales de suelo. (1)
Suelo dominado con material organico; (2) Suelo afectado con material organico,
textura moderadamente gruesa; (3) suelo tipo laterita dominado por hierro; (4) suelo
rico en hierro y (5) suelo rico en materia organica, respectivamente. Modificado de
Gao and Kaufman, (1998). Para una revision detallada de los espectros de reflectancia

superficial consultar Bowker et al. (1985).
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Las curvas de la Figura 2.12 tienen la caracteristica comun de que las reflectancias
varian casi linealmente con la longitud de onda en el intervalo de 0.85 umy 1.25 um.
Este rango de variacion coincide con el intervalo espectral en el que se ubican las
bandas de absorcion de vapor de agua. Similar linealidad es observada en reflectancias
de rocas y minerales, excepto en los minerales ricos en hierro (Curva 3, Figura 2.12).
Por lo tanto, la reflectancia espectral en el suelo y rocas en la region de 0.85 um a 1.25
um generalmente aumenta linealmente, excepto cuando minerales ricos en hierro estan
presentes (Gao and Goetz, 1990; Gao and Kaufman, 1998). Sin embargo, en el caso de
las recuperaciones del vapor de agua sobre los suelos dominados por hierro, la
desviacion de la linealidad es de aproximadamente 4% (Gao and Goetz, 1990). Para
este tipo de coberturas, la linealidad permite que las derivaciones cuantitativas de la
columna de vapor de agua desde MODIS puedan ser basadas en una interpolacion lineal
de la reflectancia superficial entre dos canales alrededor de un canal de absorcion de

vapor de agua.

Otras cubiertas de superficie poseen una variacién mas irregular de la reflectancia en la
region de 0.85 um a 1.25 um. Por ejemplo, la reflectancia espectral de la vegetacion y
nieve. Ello puede causar errores mas significativos en la teledeteccién del vapor de agua
y se debe tener en cuenta. La Figura 2.13 muestra la reflectancia espectral normalizada
de la vegetacion y nieve en el rango de 0.8 um y 1.3 um. Estos espectros fueron
normalizados dividiendo la reflectancia espectral entre la reflectancia en 0.8 um. La
reflexion de la radiacién por la vegetacion es un complicado proceso de absorcion y de
“scattering” mdaltiple. Este proceso depende en gran medida de las propiedades
espectrales de las hojas y de su geometria. En general, la absorcion de la radiacion solar
por la vegetaciéon entre 0.8 um y 3.0 um estd dominada por la atenuacion del agua
liquida (Gao and Goetz, 1990). En buena aproximacion, se puede asumir que las
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caracteristicas de absorcion débil del agua liquida entre 0.9 um y 1.3 um del espectro de
reflectancia de la vegetacion, puede ser descrita por las transmitancias de agua liquida.
El espectro de reflectancia de la vegetacion de la Figura 2.13 exhibe caracteristicas de
absorcion débil de agua liquida centrados en aproximadamente 1 um y 1.2 um. Los
centros de las bandas de agua liquida estan desplazados aproximadamente en 0.05 um
con respecto a las longitudes de onda mas largas de las bandas de vapor de agua. Estos
desplazamientos en la longitud de onda, son debido a que las fuerzas intermoleculares

del agua en fase liquida son de mayor magnitud en comparacion a la fase gaseosa.

] - T T T
- —————— TROPICAL MODEL (2—-WAY PATH)
.............. VEGETATION (SCALED: From R. Clark. USGS)

————— SNOW {SCALED; From Bowker et al., 1085)
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Figura 2.13. Curvas de reflectancia de vegetacion y nieve (a escala) y espectro de
transmitancia del vapor de agua (linea negra continua). Las lineas gruesas horizontales
indican la posicion y el ancho de banda de los 5 canales MODIS usados en la
estimacion de la columna de vapor de agua (Gao and Kaufman, 1998).

El espectro de la nieve tiene bandas de absorcion centradas aproximadamente en 1.04
umy 1.24 um. Para comparacion, la Figura 2.13 muestra un espectro de transmitancia
calculado para el vapor de agua (linea negra continua). Las posiciones de las bandas de
absorcion de vapor de agua, agua liquida y nieve estan desplazadas una respecto a las

otras. Los desplazamientos de las bandas de absorcion se deben al incremento en las
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fuerzas intermoleculares, como en las moléculas de agua, que se vuelven mas

organizadas en el estado liquido y sélido.

El océano es altamente absorbente en longitudes de onda mayores a 0.8 um, por lo que
los canales NIR de MODIS reciben muy poca radiancia de las superficies oscuras del
océano. Recuperaciones fiables de vapor de agua sobre las superficies oscuras del
océano a partir de las mediciones de los canales NIR no se pueden realizar debido a la
pobre relacién entre la sefial y ruido (Gao and Kaufman, 2003). Sin embargo, la niebla,
nubes estratos o regiones con brillo solar, son muy brillantes en la region 0.85 um —1.25

um.

2.6.5 Aplicacion de la técnica de relacion de dos canales y la técnica de relacion de
tres canales en la estimacion del contenido de vapor de agua MODIS.

Como se ha mencionado en la seccién anterior, algunos tipos de cobertura varian casi
linealmente con la longitud de onda en el intervalo de 0.85 um y 1.25 um. En este caso
la técnica de estimacion del vapor de agua estara basada en una interpolacion lineal de
la reflectancia superficial entre dos canales alrededor de un canal de absorcidn de vapor
de agua. Kaufman and Gao (1992) indican que, para otros tipos de cobertura superficial
(Ejm: arcilla seca, arcilla roja humeda) la reflectancia en 0.94 um es similar a la
reflectancia en 0.86 um. De esta forma se puede asumir que la reflectancia superficial
en 0.86 um es igual a la reflectancia en 0.94 um. De este modo, por ejemplo se pueden
plantear dos enfoques diferentes para la prediccion de la reflectancia superficial en la
banda centrada en 0.94 um:

1. Asumiendo que la reflectancia en 0.94 um es igual a la reflectancia en 0.865 um.

2. Asumiendo que la reflectancia 0.94 um puede ser linealmente interpolada de la

reflectancia en 0.865 umy 1.24 um
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Para el primer enfoque solo requerira un canal de vapor de agua MODIS centrado en
0.94 um y una banda ventana centrado en 0.865 um. Mientras que el segundo enfoque

requerira dos canales ventanas adicionales (0.865 um y 1.24 um).

Kaufman and Gao (1992) concluyeron que la recuperacion del contenido de vapor de
agua por la técnica de relacion de canales es factible. Con esta técnica es posible
detectar la absorcion por vapor de agua de la radiacion reflejada después de que haya
sido transmitida hacia superficie, reflejada por la superficie y trasmitida a través de la
atmosfera hacia el sensor (Gao and Kaufman, 2003). Se asume que la transmision en
un canal de absorcion de vapor de agua puede ser estimada a través de la relacion entre
las medidas de la radiancia en un canal de absorcién y al menos en un canal de ventana
(Sobrino et al., 2003). De este modo, la técnica de relacién de dos canales se
fundamenta en el primer enfoque, y la técnica de relacion tres canales se fundamenta en
el segundo enfoque. Aunque existe una pequefia diferencia entre los resultados de
ambas técnicas, Kaufman and Gao (1992) mostraron que la técnica de relacion de tres
canales indica una menor incertidumbre en el calculo de la reflectancia superficial en
0.94 um, en comparacion a la técnica de dos canales. De este forma, se aplica la técnica
de relacion de tres canales para la estimacion de la transmitancia en el canal de
absorcion MODIS centrado en 0.94 um, para la estimacion del vapor de agua en pixeles
claros de suelo, ya que existe mayor incertidumbre en la estimacién de la reflectancia
superficial en estas areas y se requiere la mayor precision. Por simplicidad, para los
otros dos canales de absorcion MODIS (0.936 um y 0.905 um) se aplica la técnica de
relacién de dos canales, para estimar el vapor de agua sobre areas oceanicas con brillo

solar. La técnica de relacion de tres canales se describe a continuacion.
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En general, de la ecuacion (2.10) expresamos la radiancia entre los canales centrados en
las longitudes de onda 4,, 1; ¥ 4,, donde el canal centrado en A, es una medida en una
region de absorcion, por ejemplo la absorcion del vapor de agua en 1,=0.94 um, y los

canales centrados en A, y 4, son canales de referencia en ambas bandas de absorcion.
Suponemos que la transmitancia total T(4) se separa en la transmitancia de vapor de

agua T, (4) y en una transmitancia residual T (1), que depende de la absorcién de los

aerosoles y otros gases atmosféricos (Schlapfer et al., 1998). La transmitancia T,, es
una funcioén del contenido de vapor de agua para el canal centrado en A4,, pero no para
los canales de referencia centrados en A, y A, (es decir T,,(4)=1y T,(4,)=1). Se

define el concepto de reflectancia aparente en el tope de la atmosfera p (1) para el

canal especificado como:

P () = Lipr (1) Ly (A) (2.11)

Dividimos la ecuacién (2.10) entre L

sol

(1) para expresarlo en funcion de la reflectancia

aparente:

Lsensor (ﬂ“) — ﬂ, T /1 T l Latm (ﬂ“)
Ly PTG

Pero ' (4) = Ly (A)/ Ly (1) Y P (A) = L (4)/ Ly (2) entonces:
p (A) = p(A)T (AT () + Pyn(4)
Ademas p,(4) = p(A)T,(A) es la reflectancia total del suelo en el nivel del sensor, si no

hay vapor de agua presente, por lo tanto:

P (A) = p(A) T, (A + Py (A) (2.12)
A partir de la ecuacion (2.12), se ha formado un sistema de ecuaciones para las

longitudes de onda 1,, A, y A, a saber:
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P () = P )T (o) + P () (a)

P (8) = )T (2) + Py (b) (2.13)
P () = P T () + Py () ©

Donde 4,<1,<A,. Ademés T,,(4)=1y T, (4,)=1.

La idea de la técnica de relacion de tres canales, en la estimacion del contenido de vapor
de agua MODIS, es obtener la transmitancia T, (4,) como la relacién de la reflectancia

aparente recibida por el sensor a la combinacion lineal de las reflectancias aparentes de

dos canales vecinos con longitudes de onda centradas en A, y A, (ecuacion 2.16).

Por lo tanto, si las reflectancias de superficie varian linealmente en el rango de las

longitudes de onda 4; (i=0, 1, 2), la reflectancia p,(4,) de la ecuacion (2.13a) se puede

aproximar por una interpolacion lineal (Figura 2.14):

A

Reflectancia

p.(A)

p,(X,)
P ()

Longitud de onda A

Figura 2.14. llustracion de la interpolacion de las reflectancia de superficie.

Es decir p,(4,) =C,p,(4,)+C,p,(4,), luego en la ecuacion (2.13a):

P (2) =(Cip.(4) +C,0,(4)) Ty () + P (%) (2.14)
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Aqui:

Cl — 12_1’0
/12_/11
C2 — ﬁo_ﬂ’l
22_11

Donde C,+C,=1. Luego, de las ecuaciones (2.13b), (2.13c) y (2.14) despejamos

T, (4,) y se obtiene:

( ) p*(ﬂ“o)_p;tm(ﬂ’o)

" C(0" ()~ P () + Co (0 (Aa) = P (22)) (2.15)

Como se ha explicado en la seccion 2.6.2, p;m se asume pequefio en la region alrededor

de un 1 um. La técnica de relacion de tres canales usualmente ignora los efectos de la

radiancia de ‘“scattering”. Por lo tanto:

T (i) = =2 o) (2.16)
Clp (/11)"‘(:2/7 (ﬂ'z)

Por ejemplo, para la transmitancia para el canal centrado en 1, =0.94 um:
T,,(0.94m) = p"(0.94um) /[ C,p"(0.865um) + C,p"(1.24m) | (2.17)

Donde 4; = 0.865 um, 4, =1.24 um, C1=0.8 y C,=0.2. El denominador en la ecuacién
(2.17) es, de hecho, la reflectancia estimada en 0.94 um, en ausencia de absorcion de
vapor de agua basado en dos canales de ventana atmosférica centrados en 0.865 um'y
1.24 um, a través de una interpolaciéon lineal. La ecuacion (2.17) puede predecir
adecuadamente la reflectancia en 0.94 um, por lo que daria excelentes estimaciones de
la transmitancia de vapor de agua para el canal centrado en la longitud de onda de 0.94

um (Gao and Kaufman, 2003).

La reflectancia espectral del suelo rico en hierro (Figura 2.12) y la reflectancia espectral

de la vegetacién y la nieve (Figura 2.13), muestran que no varian linealmente con la
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longitud de onda en la regién 0.8 um -1.3 um. Sin embargo, el denominador de la
ecuacion (2.17) también permitiria hacer estimaciones razonables de las reflectancias de
superficie en 0.94 um con errores menores al 4% (Gao y Kaufman, 2003) para este tipo
de coberturas. De esta forma, la ecuacidon (2.17) daria una razonable estimacion de las
transmitancias de vapor de agua para el canal 0.94 um a partir de datos adquiridos sobre
suelos ricos en hierro, vegetacion y nieve (Gao y Kaufman, 2003). Por tanto, la técnica
de relacién de tres canales es las mas adecuada para la estimacion del vapor de agua

sobre pixeles claros de las areas continentales.

Para los otros dos canales de absorcién MODIS (0.905 um y 0.936 um) se aplica la
técnica de absorcion diferencial de dos canales en la estimacion del contenido de vapor
de agua sobre areas oceanicas con brillo solar y sobre las nubes. La reflectancia
aparente en el tope de la atmosfera en una banda de absorcion vapor de agua es

dividida por la reflectancia aparente en una ventana atmosférica. Las ecuaciones son las

siguientes:
p (0.936,um)
T,.(0.936um)="——-"——.......... a
w (0.936,m) 7 (0.865,m) (a)
(2.18)
p (0.905.m)
T..(0.905um) =—F———"—.......... b
w(0-9054M) =" 0 865,m) (®)

Cuando las nubes estan presentes, las proporciones de dos canales dan informacion,
sobre las absorciones debido a las moléculas de vapor de agua en la trayectoria Sol-
nube-sensor, en lugar de la trayectoria Sol-Superficie-sensor. El efecto de absorcién se

mejora ligeramente debido al “scattering” multiple de la radiacion solar en las nubes.

2.6.6 Relacion de la transmitancia con el PWV
La relacion de dos y tres canales seran calculadas a partir de las radiancias de cinco
canales MODIS centrados en 0.865 um, 0.905 um, 0.936 um, 0.94 um y 1.24 um.
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Tablas de consulta (“Look-up tables”) contienen valores de la relacion de dos vy tres
canales y la cantidad de vapor de agua que son generados utilizando programas de
trasferencia radiativa, como LOWTRAN 7 o MODTRAN. La Figura 2.15 muestra
ejemplos de la relacion de dos canales (canal de absorcion/canal de ventana) como una
funcion de la cantidad de vapor de agua.

I “t- s T 4 Y ' ' 4 4 T v v ' v - v
" 0.940pmA) . 865um

0.905pum/0).865um d
0.8h o, - == = ,93641mA). 865um

RELACION DE TRANSMITANCIA

CANTIDAD TOTAL DE VAPOR DE AGUA (cm)

Figura 2.15. Ejemplos de la relacion de transmitancia de dos canales (canal de
absorcion/canal de ventana) simuladas en funcién de la cantidad total de vapor de agua
en camino Sol-superficie-sensor (trayectoria Optica).Modificado de Gao and Kaufman,

(2003).0Observar que el decaimiento en funcion del contenido del vapor de agua es

proporcional a la exp(a — BvVW) (Kaufman and Gao, 1992).

La relacion entre el vapor de agua precipitable (W) y el vapor de agua precipitable en la

trayectoria oOptica (W") se puede expresar como:

w*:w( t 1 j (2.19)

cosd, cosb,

Donde 6, es el angulo cenit solar y 6, es el angulo cenit de vision.
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De la Figura 2.15 la atenuacion de la transmitancia (T,, ) y la cantidad de vapor de

agua en la vertical (W) es expresada por una formula exponencial, que segin Kaufman

and Gao, (1992) tiene la siguiente forma®:

T, =exp(a — AW) (2.20)
La relacion exponencial caracteriza en general a todas las formas de absorcidn que se
dan en la naturaleza. En este caso indica como la relacion de transmitancia decrece

exponencialmente en funcion de la cantidad de vapor de agua en la atmosfera.

Kaufman and Gao (1992) calcularon correlacion entre el ajuste exponencial y las
transmitancias simuladas, mostrando una correlacién de 0.999. Ademas estimaron que
para una mezcla de todas las superficiesa a = 0.020 y g = 0.651. Las coberturas de
vegetacion y suelos tienen diferente reflectancia espectral en el NIR. Como resultado, el
coeficiente a es diferente para estos dos tipos de cobertura de superficie: @ = 0.012

para la vegetacién y a« = —0.040 para suelo.

2.6.7 Implementacion préctica y las funciones de ponderacion

El algoritmo de estimacion de vapor de agua implementado por Gao and Kaufman,
(2003) requiere un conjunto de datos de entrada. Estos son: las radiancias de los cinco
canales MODIS centrados en 0.865 pm, 0.905 pum, 0.936 um, 0.94 pum y 1.24 pum, los
angulos cenit solar y cenit de vision, la méascara de nubes, mascara de agua y suelo,
elevacion de la superficie, temperatura superficial. La informacién angular es para
convertir la cantidad de vapor de agua en la trayectoria Optica en la cantidad de vapor
de agua en la columna vertical. La mascara de nubes es usada para indicar si un pixel es
claro o nublado. La méascara de suelo y agua es usada para mostrar si el pixel es suelo o

agua. En funcion de estas mascaras se selecciona el método de recuperacion a utilizar, si

3Laforma (o — BVW) fue obtenida empiricamente para datos observacionales (Figura 2.15). Adn no se
encuentra el fundamento fisico para la forma de esta funcion.
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es la técnica de relacion de dos o de tres canales. Debido a que la absorcion molecular
depende de la presion, la elevacion de la superficie se tiene que considerar. La
temperatura superficial es usada en la seleccion de un modelo de atmdsfera apropiado

para la recuperacion.

El vapor de agua atmosférico tiene diferentes coeficientes de absorcion en las bandas
centradas en 0.936 um, 0.940 um y 0.905 um. Como resultado, los tres canales tienen
diferentes sensibilidades al vapor de agua bajo la misma condicion atmosfeérica. El canal
de fuerte absorcion esta en 0.936 um es mas sensible a condiciones climaticas secas,
mientras que el canal de absorcion débil esta en 0.905 um es mas sensible a condiciones
climaticas humedas. El concepto de sensibilidad en este caso, estd relacionado a la

definicion de 7, en la ecuacion (2.23). Bajo una condicion atmosférica dada, los valores

derivados de vapor de agua en los tres canales son diferentes.

Para un canal el contenido de vapor de agua se puede obtener despejando W de la

ecuacion (2.20):

W ={[a~In(T,)]/ B}’ (2.21)

El vapor de agua precipitable (PWV) puede obtenerse a partir del valor promedio
ponderado de acuerdo a la siguiente ecuacion (Gao and Kaufman, 1998):

PWV = fW, + f\W, + f.W, (2.22)

Donde W, W, y W5 son valores de vapor de agua derivado de los canales 0.936 um,

0.940 pm, y 0.905 um, respectivamente, y f; ,f, Y f3 son las correspondientes

funciones de ponderacion. Las funciones de ponderacién adoptadas, se basan en la

sensibilidad de la transmision Ti en cada uno de los canales i a la columna de vapor de

agua (W) segun:
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m=|AT, /AW (2.23)
Donde AW es la diferencia del maximo y minimo contenido de vapor de agua. AT,

corresponde a la diferencia entre la transmitancia maxima y minima del contenido de

vapor de agua obtenido en la banda i. Las funciones de ponderacion f;, son definidas

como los valores normalizados de 7, :

£ =m /(0 +m, +1) (2.24)
Estas funciones de ponderacion se calculan numéricamente a partir de las curvas
simuladas de transmitancia versus agua precipitable. La salida del algoritmo es la
columna de vapor de agua pixel por pixel asociados pardmetros de calidad que indican
si un pixel es claro o nublado. La calidad de los datos PWV MODIS NIR vy las

validaciones hechas por diversos investigadores se documentan en el capitulo cuatro.
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CAPITULO 3

AREA DE ESTUDIO

3.1 Ubicacién del area de estudio

El &rea de estudio estd conformada por la Costa Peruana por debajo de 1000 msnm
aproximadamente (Figura 3.1). Encima de esta elevacion, cesa la influencia de la
neblina (ver ANEXO C: Glosario), debido al fenémeno de inversion térmica. El clima a
lo largo de gran parte de la costa esta caracterizado por tener bajas precipitaciones, alta
humedad atmosférica y cielo cubierto por nubes bajas a lo largo de casi todo el afio

(Veblen et al., 2007).

5°S

10°S

15°S

Limite 1000 msnm

80°W 75°W 70°W

Figura 3.1. La Costa Peruana por debajo de los 1000 msnm.
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Estos patrones climaticos son consecuencia de su topografia, circulacién atmosférica y
las corrientes oceanicas que influyen en la distribucion de la temperatura del mar. Por lo
tanto, se realiza una descripcion general de la geografia fisica del desierto costero y la

influencia en el clima de la distribucion de temperatura del mar adyacente a la costa.

3.2 Geografia fisica del desierto del Pacifico

Los desiertos costeros del Per y Chile son zonas estrechas extremadamente aridas que
forman parte de los ecosistemas aridos y semiéridos de América del Sur al oeste de los

Andes (Figura 3.2).

Sechura

Desierto peruano-chileno

Figura 3.2. El desierto peruano-chileno. Modificado de Warner, (2004).
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Los desiertos costeros del Pert y Chile forman una franja alargada continua de 3500 km
a lo largo de la costa occidental de America del Sur desde 5°S (costa norte del Per()

hasta 29°55 (La Serena, Chile) (Veblen et al., 2007). Su extension hacia el este esta
fuertemente truncada por la cordillera de los Andes, que se eleva abruptamente desde la
costa del Pacifico. La zona desértica puede extenderse desde 20 km a 100 km hacia el
interior del continente. En el interior, la elevacion del desierto varia hasta los 300 msnm
0 900 msnm, siendo las elevaciones mas bajas en los margenes norte y sur. Un calculo
del area cubierta por estos desiertos depende en parte de cémo se define el margen
oriental. El desierto peruano abarca entre 80 000 km? a 140 000 km?, mientras que la
extension del desierto de Atacama es de aproximadamente 128 000 km? (Veblen et al.,

2007).

Los paisajes de vegetacion en estas areas desérticas son pequefos y estan representados
por las lomas, que varian fuertemente cada afio dependiendo de las lluvias. Las areas de
vegetacion de las lomas costeras de Per( y Chile, probablemente no exceden los 4000

km? después de las lluvias del Fenémeno de El Nifio (Veblen et al., 2007).

Los Andes es uno de los factores que influyen en la aridez de la Costa. Las elevaciones
de los Andes actlan como una barrera climatica muy eficaz que bloquea los sistemas
meteoroldgicos que producen precipitacion proyectando un efecto de sombra de
sequedad en la Costa. Los vientos predominantes, desplazan el aire calido del
Amazonas hacia la parte superior de las montafias de los Andes, donde se condensa y
precipita el vapor de agua de la neblina, antes que cruce la parte superior. En la margen
occidental de los Andes, el aire sin mucha humedad avanza creando un aspecto mas
seco denominado ‘“sombra de lluvia” (ver ANEXO C: Glosario). En las latitudes

tropicales, la direccion predominante del viento en los Andes es hacia el este, y el efecto
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de “sombra de lluvia” esta en el lado oeste, donde los desiertos costeros de Pert y Chile

prevalecen (Warner, 2004).

Figura 3.3. a. Formacién de las lomas en el cerro Reque, Departamento de
Lambayeque. La vegetacion se limita a la parte superior de la montafia (500 m). b.
Cerro Cabezdn, Departamento de la Libertad, en 1998 en el apogeo del Fenémeno de El
Nifo, Dillon et al. (2011).
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Segun Veblen et al., (2007) en las latitudes medias mas al sur, el flujo predominante es
hacia el oeste, y el efecto de “sombra de lluvia” de los Andes esta en el lado este, donde
existen los desiertos Patagonicos y del Monte. Por lo tanto, la precipitacion es muy
limitada en la zona costera por lo que gran parte de la distribucion de vegetacion esta
relacionada con el flujo de humedad que surge de la niebla (ver ANEXO C: Glosario)
sobre la corriente fria de Humboldt. Fuertes inversiones térmicas restringen el limite
superior de la niebla a unos 1000 msnm; en consecuencia la distribucion de vegetacion
y fauna se restringe en gran medida a las areas por debajo de esta elevacion. La
vegetacion dispersa en zonas mas altas, esta en su mayoria vinculada a la disponibilidad
de aguas subterréneas, por lo que la mayor parte de estas regiones desérticas carecen de

cobertura vegetal.

El limite septentrional de la vegetacion de las lomas se encuentra en el cerro Reque

cerca de Chiclayo (latitud 6°52'S) pero esta area no recibe la humedad suficiente para

desarrollarse todos los afios (Rundel et al., 1991), Figura 3.3.

3.3 Subsidencia atmosférica en la Costa Peruana

Los vientos superficiales a lo largo de la Costa Peruana provienen principalmente del
sur-sureste durante todo el afio. Esto se debe a la presencia del Anticiclén del Pacifico
Sur. El viento es el responsable de las surgencias de agua fria en el océano a lo largo de
la costa. El anticiclon también es responsable de la fuerte divergencia y subsidencia que
se produce frecuentemente en esta region. La subsidencia produce un calentamiento en
la atmdsfera, que sumado a la baja temperatura del mar da origen a la formacion de una
capa de inversion térmica en los primeros dos mil metros de la atmosfera, que persiste

durante casi todo el tiempo, afio tras afio. Esta situacion constituye una de las
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caracteristicas mas saltantes del clima en la Costa Peruana (Lagos, 1983). Esto se

traduce en condiciones sumamente estables y aridas de la costa.

Durante la temporada de invierno, la inversién térmica es especialmente fuerte y
persistente (Figura 3.4, Figura 3.5b). Segun Albrecht, (1981), la base de la inversién
estd cerca de los 700 m mientras que la parte superior de la inversion esta cerca de los

1500 m.

700 W—-IO.O—I—;’V =g
/\-u.o/\ :
R 1 :

750
3.0

14.0

Presion (hPa)

Tiempo (mes)

Figura 3.4. Promedio de 20 afios de la temperatura mensual de la atmdsfera en el
aeropuerto Lima—Callao (Albrecht, 1981). Se elabor6 a partir de observaciones de
radiosonda tomados en Lima, Per(, de octubre de 1957 a septiembre de 1978. En la

Figura x’ denota el maximo relativo y %’ denota el minimo relativo.

El aumento de la temperatura a través de una inversion promedio es de cerca de 8°C.
Este periodo se caracteriza por un gran numero de dias nublados. Las temperaturas
durante el periodo de invierno, tienden a ser mas bajas que el promedio para su
ubicacién latitudinal, con temperaturas minimas promedio de cerca de 13°C y
temperaturas maximas promedios de cerca de 20°C. La humedad relativa es bastante
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elevada durante el invierno y la precipitacion en forma de llovizna que es muy ligera
(denominada garua) cae la mayor parte del tiempo. La precipitacion total, sin embargo,

tiende a ser muy baja.

Durante la estacion de verano, la inversion de la temperatura es mas débil y fluctia
diariamente, tanto en altura como en intensidad (Figura 3.4, Figura 3.5a). Segln
Albrecht, (1981) en promedio la base de la inversion se encuentra muy baja, cerca de
350 m, mientras que la parte superior de la inversion esta cerca de 600 m. La nubosidad
baja es minima durante los meses de verano, sin embargo, la nubosidad media y alta,
estdn todavia presentes en cantidades apreciables. Las precipitaciones son poco
frecuentes durante los meses de verano y vienen en forma de gotas muy ligeras debido a

la humedad desplazada a través de los Andes provenientes de la cuenca Amazonica.

FEBRERO AGOSTO
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Figura 3.5. Perfil vertical de la temperatura vs presion en los meses de febrero y agosto

obtenidos de la Figura 3.4. La inversion térmica se da en los meses de invierno.

Cuando la inversion térmica esta presente en la atmdsfera (Figura 3.5b), se dice que la

atmosfera es estable en esa regidon. En una atmosfera estable los procesos de conveccion
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vertical son nulos, permitiendo Unicamente el desarrollo de una capa de nubes bajas del
tipo estratos, en la capa de inversion (Lagos, 1983). En estas condiciones es imposible
la formacion de cUmulos que permitirian desencadenar precipitaciones. Durante la
presencia de aguas anormalmente mas calientes, asociadas principalmente con la
ocurrencia del Fenomeno de El Nifio, la estructura térmica en la capa de inversion
cambia notablemente. Cuando la temperatura superficial del mar alcanza los valores de
25°C, la capa de inversion se debilita completamente y la atmosfera en esta region se

encuentra en una condicion casi inestable (Lagos, 1983).

3.4 Humedad atmosférica en el desierto costero

A lo largo de gran parte de la costa existen nubes estratos sobre el mar en una capa que
va desde los 600 msnm hasta 1500 msnm. Las nubes de adveccion se mueven hacia el
interior cruzando la Cordillera de la Costa para producir niebla y a veces llovizna. A
menudo la base de la capa de nubes desciende a la superficie durante la noche y durante
el dia cuando la base asciende, la nube practicamente se evapora. A veces,
especialmente en el invierno, cuando el agua del océano es maés fria, las nubes se

mantienen en la superficie del mar y la costa, en forma de niebla (Veblen et al., 2007).

A menudo la niebla puede generar una precipitacion muy fina, que es conocida en el
Per( con el nombre de garla. Las gotas de agua que forman la niebla, se recogen en las
hojas de los arboles y fluyen por los tallos de las plantas, puede proporcionar una
cantidad sustancial de agua anualmente. Entre las montafias costeras y la costa, el clima
es nublado y himedo, pero sin precipitacién y estas condiciones por lo general
prevalecen. Hay mucha variabilidad geografica y estacional de las caracteristicas de las

nubes y la niebla. En la gran extension de desierto, el cielo esta despejado. En el verano
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austral, de noviembre a abril, estd generalmente sin nubes, mientras que en el invierno

esta nublado.
En los desiertos de la Costa, la niebla puede ocurrir en méas de 200 dias al afio, y tener

mas efecto que la humedad producto de la precipitacion (Walter and Breckle, 1986).
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CAPITULO 4

DATOS

4.1 Datos imagenes diarios de vapor de agua precipitable del sensor MODIS a
bordo de los satélites TERRA y AQUA

MODIS es el primer instrumento espacial que utiliza las bandas del infrarrojo cercano
(NIR), junto con las bandas infrarrojas (IR) tradicionales, para obtener datos de vapor
de agua precipitable (PWV) sobre areas continentales y oceanicas, en regiones libres de
nubes y en regiones por encima del tope de las nubes cuando las regiones estan
nubladas (esto ultimo sélo para datos NIR). La recuperacion de PWV MODIS NIR fue
obtenido sélo durante el dia, se deriva de dos bandas de absorcion de vapor de agua
centradas cerca de 0.905 um y 0.94 um y de tres bandas ventana de vapor de agua
centradas cerca de 0.865 pum, 0.936 um y 1.24 um. La metodologia de recuperacion de

la columna de vapor de agua se presenta en el capitulo dos.

En los archivos de Nivel 2 (L2) de PWV MODIS, hay dos tipos de datos de vapor de
agua: MODO05_L2, que contienen datos recopilados del satélite TERRA; y MYDO05_ L2
que contiene datos recopilados del satélite AQUA. Los productos de Nivel 2 son
presentados en “granulos”, que corresponden a los datos en proyeccion sinusoidal
tomados durante el paso del satélite durante 5 minutos, lo cual representa un area de
2340 km x 2330 km. Los datos de Nivel 2 se generan a una resolucion espacial de 1 km
x 1 km utilizando el algoritmo en el infrarrojo cercano (NIR) durante el diay a5 km x5
km de resolucion tanto de dia como de noche utilizando el algoritmo en el infrarrojo
(IR) cuando al menos nueve FOVs (siglas en inglés: campos de vision) estan libres de

nubes. Los productos Nivel 2 de “MODIS Atmosfera” estan almacenados en el archivo
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con formato HDF (“Hierarchical Data Format”). Como ejemplo de los datos Nivel 2
PWV MODIS en el NIR e IR (productos MODO05) tenemos al granulo del satélite
TERRA del 10 de septiembre de 2002, adquirido entre las 15:45 h y 15:50 h UTC que
se muestran en la Figura 4.2. La Figura 4.1 muestra el mismo granulo, pero en color

natural, en el que claramente se distinguen las regiones nubladas.

MOD021KM.A2002253.1550.005.2006330111722.hdf -, ) .
Terra MODIS Truecolor Scene Nt

Figura 4.1. Imagen en color natural MODIS/TERRA para el granulo de 15:45 h a
15:50 h UTC del 10 setiembre de 2002. Nétese las areas con cubierta de nubes. Imagen

obtenida de: (http://modisatmos.qsfc.nasa.qov/lI\/IAGES/MODOZ/GRANULE/qranuIe frameset new.html).

Los datos PWV MODIS IR (infrarrojo) son nulos en regiones nubladas (Figura 4.2a).
En cambio, en esas regiones hay datos disponibles de PWV MODIS NIR (infrarrojo
cercano) (Figura 4.2b), pero los valores fueron integrados s6lo por encima del tope de
las nubes. De este modo, los valores fueron significativamente méas bajos en
comparacion con la integracion de toda la columna de vapor de agua. Por lo tanto, la
deteccion de pixeles nublados, y el control de calidad de los datos, pueden ser cruciales

cuando se trata de datos PWV MODIS NIR. Sin embargo, en esta tesis de investigacion
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se trabaja con los datos PWV MODIS NIR sin realizar el filtraje de nubes debido a que
se optd por trabajar con la técnica de méximo valor compuesto, método que elimina los
valores bajos de PWV (subestimados debidos a los pixeles nublados) quedando los

valores méximos que corresponderian a la columna de vapor de agua.
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Figura 4.2. Producto PWV MODIS en las bandas (a) IR y (b) NIR para el granulo de
15:45 h a 15:50 h UTC del 10 setiembre de 2002.
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La calidad de los productos de Nivel 2 depende de muchos factores y estos pueden ser
(1) obtencion de la radiancia L1B, o (2) asociado con el proceso de recuperacién de la
columna de vapor de agua. Los indicadores de validez de los pixeles basados en los
archivos L1B, que comprenden la informacion sobre detectores muertos o saturados,
con errores en la calibracion, etc., son examinados por los algoritmos de L2 para la
determinacion de la situacion radiométrica de cada pixel. Para el manejo de los archivos
de Nivel 2 de MODIS existen los Indicadores de Ejecucion de Control de Calidad
(“Runtime QA Flags”) que tienen informacion sobre el procesamiento de recuperacion,
valores de entrada validos, la caracteristica de la escena y la calidad estimada de los
pardmetros fisicos recuperados. Todo estas especificaciones se encuentran enumeradas
el documento “MODIS Atmospheric QA Plan for Coleccion 005" (http://modis-

atmos.gsfc.nasa.gov/_docs/).

4.1.1 Adquisicion de datos imagenes de vapor de agua MODIS

Se usan datos diarios diurnos de vapor de agua precipitable en el Nivel 2 (L2),
obtenidos del sensor MODIS a bordo de los satélites TERRA y AQUA
(MODO05/MYDO05, Coleccion 5 y 5.1) en el infrarrojo cercano (NIR) para el periodo

2000-2013 (MODIS/TERRA) y 2002-2008 (MODIS/AQUA).

Los datos son de acceso libre en el portal Web de la NASA (http://ladsweb.nascom.nasa.gov/).
Se pueden acceder a los productos MODIS en dos tipos de grilla: la sinusoidal y el
Climate Modeling Grid (CMG). La proyeccion sinusoidal es una proyeccién pseudo-
cilindrica de igual area, sin distorsién en los meridianos centrales. La mayoria de los
productos MODIS estan organizados en una reticula de 1200 km x 1200 km (10 por 10
grados en el ecuador geografico) en proyeccion sinusoidal (SIN) (Figura 4.3). Cada

cuadro, llamado “tile”, se localiza por un namero de columna (h) y linea (v). En el
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proceso de descarga seleccionamos las imagenes que cubren el area de Per( tal como se

muestra en la Figura 4.4

0 1 2 3 4 5 6 7 8 %10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 26 27 28 20 30 31 32 33 34 135

L T T = T R =

Figura 4.3. Rejilla sinusoidal de MODIS.
(http://modis-land.gsfc.nasa.gov/MODLAND _grid.html)

— Spatial Selection

Please enter the coordinates for your area of interest. + View Help

Coordinate System:
Tile

In addition to entering the coordinates, users with Javascript enabled browsers may use their mouse to select a region on the map or select one of
the predefined regions.

Predefined Regions:

Coastal West Africa -
Vertical Start Tile: Continental US

09 Indian Subcontinent
Sea of Japan
Horizontal Start Tile: Horizontal End Tile: ~ US West Coast
09 11 Whole Earth

Vertical Enq Tile:
10

Figura 4.4. Seleccién del area geografica en la reticula de datos. El area de Peru esta
cubierta por los ‘tiles” h09v09, h10v09, h11v09, h09v10, h10v10, h11v10.

Para el area de Per( existen diariamente entre 4 y 7 escenas, dependiendo de la
cobertura del satélite. En el portal web en algunos dias no existen datos disponibles. Las

escenas requeridas para el area de estudio son tomadas por el satélite entre las 13:35 h y

71



17:30 h UTC para TERRA y entre las 16:45 y 20:25 h UTC para AQUA. En promedio

por afio existen un total de 1600 datos imagen producto.

4.1.2 Calidad y validacion de los datos PWV MODIS NIR

Varias fuentes de error en la recuperacion del PWV de los canales MODIS han sido

descritos por Kaufman and Gao (1992) y estan resumidos en la Tabla 4.1.

Tabla 4.1. Fuentes de error en la recuperacion del vapor de agua en el MODIS-NIR
(Kaufman and Gao, 1992; Li, 2005).

Derivacié Uso de canales | Descripcion de los
erivacion - -
Fuentes de error directa adicionales canales adicionales
MODIS MODIS
Reflectancia espectral de Rojo e infrarrojo
la superficie 9% 5.5% cercano para NDVI
Calibracion del sensor 3% 3%
Pixeles mixtos 0.7% 0.7%
Subpixeles de nubes 5% 1%
Desplazamiento en la
ubicacion del canal 1.5% 1.5%
Registro del pixel 2.5% 2.5%
Temperatura y perfiles de
humedad 4% 1%
Efecto Calima 6% 2% Canales IR
Error RMS 13% 7% Canales visibles
Nota: Esta tabla muestra errores en la estimacion de la cantidad de vapor de agua para
el nadir. Los errores se dan para la derivacion directa, utilizando el canal de “ventana”
(0.865 um) vy el canal de vapor de agua (0.940 um), asi como con la ayuda de los
canales adicionales MODIS que pueden ser utilizados para reducir las incertidumbres
(Kaufman and Gao,1992).

Debido a que la relacion de canales son usados en el algoritmo, relativamente, solo la

calibracion radiométrica de cada canal es importante. Los promedios espaciales pueden
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aliviar en gran medida el problema del registro erréneo entre los canales (Li, 2005). La
calidad de los datos PWV MODIS NIR depende de la atenuacion del vapor de agua
observado de la radiacion solar en el NIR, que es reflejada por las superficies y las
nubes (Chen et al., 2008). Por lo tanto, la precision de los datos de PWV MODIS NIR
depende en gran medida de la reflectancia superficial. Un error mas grande se puede
introducir en las regiones donde la reflectancia de la superficie es pequefia en los
canales NIR, tales como el océano, a excepcion de las &reas con brillo solar donde la
reflectancia de la superficie es relativamente alta (Kleidman et al., 2000). Gao y
Kaufman (2003) sugieren que la presencia de niebla puede dar lugar a errores de 10% o
ligeramente mayor en los valores de PWV MODIS. Los errores tipicos en los valores
estimados de vapor de agua son de 5-10% (Gao and Kaufman, 2003) y los errores

pueden ser de hasta 14% en condiciones brumosas.

Kaufman y Gao (1992) mostraron que el error en la version aerotransportada de PWV
MODIS NIR era de solo 7% después de la incorporacién de canales adicionales (Tabla
4.1), que redujeron los efectos de las incertidumbres de la reflectancia de la superficie,
nubes, niebla y perfiles de temperatura en la derivacion del vapor de agua. En base a
calculos tedricos y “lookup table”, Gao y Kaufman (2003) estimaron que el error de
PWV MODIS NIR fue de aproximadamente 5%-10%. Kleidman et al. (2000)
compararon el PWV MODIS NIR estimado por el simulador aerotransportado MODIS
y con el estimado del sistema lidar de absorcion diferencial en el infrarrojo a bordo de
aviones ER-2 de la NASA, en regiones del océano con brillo solar. Encontraron que el
error estimado de la PWV MODIS NIR era de aproximadamente + 5 mm vy la cantidad
de PWV fue subestimada cuando el contenido de la columna de vapor de agua fue

relativamente bajo.
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Chen et al. (2008) compara datos de PWV GPS con datos PWV MODIS NIR (Figura
4.5). Estos investigadores usaron datos GPS en la comparacién debido a su
conveniencia practica y exactitud, que los hacen ideal para su uso como referencia. La
comparacion de los datos se llevéd a cabo en el momento en que se disponia de datos
MODIS. Debido a la naturaleza continua de los datos PWV GPS, la diferencia de
tiempo entre el GPS y los datos de MODIS fue muy pequefia. Cerca de 2000 puntos

MODIS NIR se compararon con datos PWV GPS.

60

PWV GPS (mm)

20 |

10

0 10 20 30 40 50 60
MODIS NIR PWV (mm)

Figura 4.5. Diagrama de dispersion de PWV MODIS NIR vs PWV GPS sobre los sitios
del territorio continental de EEUU. Se usaron datos de mayo a junio de 2004. El cuadro
con lineas discontinuas muestra los puntos MODIS NIR PWV, cuyos valores fueron
significativamente subestimados (valores muy bajos). Modificado de Chen et al. (2008).
En todas las comparaciones NIR de este estudio, se excluyeron los puntos cuyos valores

se subestimaron significativamente (es decir, en mas de 5 mm), siendo probablemente

debido a la existencia de nubes, que no se caracterizaron con precision por el algoritmo
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de mascara de nubes (es decir, aquellos puntos dentro del cuadro de lineas discontinuas
de la Figura 4.5). Los resultados indican que el PWV recuperado coincide muy bien con
el PWV GPS, sobre todo cuando los valores de PWV MODIS son pequefios (es decir un
ambiente més seco). En la comparacién se obtuvo que los datos PWV MODIS NIR
fueron en promedio 1.8 mm mas humedos que PWV GPS, y el RMS de la diferencia

entre estos dos conjuntos de datos fue de aproximadamente 3.3 mm (Chen et al., 2008).

4.2 Datos imégenes de temperatura superficial del mar (TSM) del sensor MODIS

Se usaron datos de temperatura superficial del mar del sensor MODIS de los satélites
TERRA y AQUA. Los datos imagenes MODIS fueron obtenido gratuitamente del

portal web “Ocean Color” (http://oceancolor.gsfc.nasa.gov/) para el periodo 2000-2013.

Se utilizaron datos de Nivel 3, especificamente productos “Standard Mapped Image”
(SMI) que son representaciones de datos productos agrupados. Los datos imagenes
producto utilizados son datos diurnos de promedios mensuales y poseen una resolucion
espacial de 4 km x 4 km. Cada imagen de TSM esta en formato HDF y cubre toda la

superficie terrestre.

4.3 Modelo de elevacion digital GTOPO30

El GTOPO30 (“Global Topographic Data”) es un modelo de elevacién digital (MED)
del globo terminado a finales de 1996. Fue desarrollado por la USGS (United States
Geological Survey). Este conjunto de datos cubre la superficie de todo el globo terrestre.
El espaciado de grilla horizontal es 30 segundos de arco (0.008333333 grados o
aproximadamente 1 km), resultando un MED de dimensiones de 21 600 filas y 43 200
columnas. El sistema de coordenadas es geografico expresado en grados sexagesimales
para de latitud y longitud, referidos al Sistema Geodésico Mundial (WGS84). Los

valores verticales representan la elevacion en metros sobre el nivel medio del mar. El
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rango de valores de elevacion va desde -407 m a 8752 m. Debido a la naturaleza de la
estructura “raster” del MED, pequefias islas en el océano cuya area sea menor de 1 km?
no estan representadas. EL MED se puede descargar libremente de uno de los enlaces

de la USGS: (http://earthexplorer.usgs.gov/).

4.4 Méaximo valor compuesto mensual de indice de vegetacion de diferencia
normalizada SPOT-VGT

Los productos SPOT-VGT S10 obtenidos de la “VIaamse Instelling voor Technologisch

Onderzock” (VITO) “Image Processing Center” (http://free.vgt.vito.be/), son derivados
de los productos SPOT-VGT P (P = physical). Lanzado el 24 de marzo de 1998, el VGT
1 abordo del SPOT-4 comenz6 a capturar datos hasta febrero de 2003, cuando VGT 2 a
bordo del SPOT-5 se convirti6 en el instrumento nominal. El instrumento
VEGETATION tiene varias ventajas que incluyen una mejor navegacion, una mejora en
la sensibilidad radiométrica, una reduccién de las distorsiones geométricas y 4 bandas
espectrales en lugar de 2 en el dominio espectral del visible al infrarrojo cercano (Yin et

al., 2012).

Los productos SPOT-VGT S10 son obtenidos mediante el algoritmo de maximo valor
compuesto, a partir de mosaicos de segmentos de imagenes en el periodo de 10 dias a
una resolucion espacial de aproximadamente 1 km x 1 km. Los datos imagenes han sido
corregidos atmosféricamente para reducir al minimo los efectos del “scattering”
molecular, aerosoles, vapor de agua, 0zono y otros gases atmosféricosl. En esta
investigacion se utiliza el maximo valor compuesto de 10 dias, a partir del cual se

genera el maximo valor compuesto mensual de NDVI.

L http://www.spot-vegetation.com/pages/VegetationSystem/products.htmitep
Fecha de acceso: 27/09/2015
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CAPITULO5

PROCESAMIENTO DE LOS DATOS

En el procesamiento de las imagenes diarias de vapor de agua se utiliza el software de
procesamiento de imé&genes ENVI y el lenguaje de programacion IDL. Se usa
especificamente el mddulo “MODIS Conversion Toolkit” (MCTK) desarrollado por

Devin White (White, 2009).

5.1 Modulo “MODIS Conversion Toolkit”

El “MODIS Conversion Toolkit” (MCTK) es util para procesar y georreferenciar
todos los productos MODIS conocidos a través de una interfaz interactiva y una
interfaz de programacion totalmente accesibles. Entre los productos compatibles se
incluyen: “Level 1A Uncalibrated Radiance”, “L1B Calibrated Radiance”, “Level 2
Swath - Level 2G”, “Level 3’y “Level 4 Grid”. La interface grafica proporciona una
lista de todos los conjuntos de datos diponibles dentro del archivo, de los cuales se
pueden elegir los que se van a procesar. EIl MCTK se basa en el “MODIS Reprojection
Tools” (MRT) y “MODIS Reprojection Tool Swath” (MRT Swath), lo que significa que
al ingresar un archivo, su contenido ha sido convertido a valores cientificamente
significativos, para luego proyectar esos contenidos al sistema de coordenadas a elegir,
todo ello en una sola interfaz. Para informacién mas detallada revisar “The MODIS

Conversion Toolkit (MCTK): User’s Guide”.

En la Figura 5.1 se muestra el entorno de trabajo del MCTK instalado en el software
ENVI. Se muestran los botones de entrada (“Imput HDF”) y salida (“Output Path”)

para los datos HDF y otros botones Utiles para el procesamiento. Varios archivos
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pueden ser generados por un solo proceso de conversion a partir de un archivo de

entrada.

B8] MODIS Conversion Toolkit - ITT Visual Information Soluti... 2| o=l S

Processing Options

Rootname for output

Build Date: 04/14/2012

Figura 5.1 Ventana del entorno de trabajo del MCTK. Los diversos campos y secciones
se actualizaran con informacién y las opciones que son relevantes para el producto
MODIS suministrado.

5.2 Tratamiento de los datos MODIS Nivel 2 usando el médulo MCTK

En el disefio del médulo MCTK un filtro de archivos estd preestablecido, por lo que
solo se muestran en el cuadro de didlogo de seleccion, los archivos que comienzan con
el caracter "M" y tienen una extensiéon ".HDF". Solo un archivo puede ser seleccionado
a la vez para el procesamiento. Es crucial que el nombre de archivo de entrada siga la
convencion de nomenclatura estdndar MODIS. Cuando un producto MODIS valido se
suministra al MCTK, los diversos campos de la interface se actualizaran (Figura 5.2).
Debajo del boton “Input HDF” se muestran los metadatos correspondientes al archivo

introducido. Las opciones de georreferenciacién para datos convertidos apareceran
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directamente debajo del visor de metadatos, cuando sea apropiado. Las opciones de
procesamiento aparecen en el lado derecho y proporcionarén una lista interactiva de lo
que se puede hacer con los archivos introducidos. Esta lista es diferente para cada
producto MODIS. Si las opciones de georreferenciacion estan disponibles para el
producto introducido y uno de ellos es elegido, la ventana se expandira para incluir una
seccion que permite controlar varios parametros, incluyendo el tipo de proyeccion, el
método de remuestreo, la densidad de la red de triangulacion (puntos “warp”),

correccion “bowtie” y el tamafio de pixel (cuando corresponda).

¥ MODIS Conversion Toalkit - ITT Visual Information Salutions C=npEn X

Processing Options

Input HDF | MODO5_L2 A2002253.1555.005 2006331051 Select Resampling Method [Nearest Neighbor

Select tems from the list:

_T_;il{cst;v;r:cipﬂable Water - Tera [E1111{2D) Scan_Start_Time - Select Output Map Projection
Picel Size: 1000.00 5000.00 D) Solar_Zenith i
Native Projecton: Geographic Lat/Lon D) Selr_zen R —
EOS Datafields Source: mod05 [C113] {2D) Solar_Azimuth Ut
Acquisition Day / Year (Julian): 253 / 2002 p
Acquisition Start Time (UTC): 15:55 [T 14 (20) Sensor_Zerith g{:}: E}:ﬂ: :m?g ég
51 (20) S Azimuth Argertina - Zone 1
[C151 (2D) Sensor_Azim L Argenting - Zone 2
[C] {1 (2D) Cloud_Mask_QA 1 Argenting - Zone 3 X
Select Output Type [7](2D) Water_Vapor_Mear_Infrared WGES-84

(7 Standard: No georeferencing [] 18] (2D) Water_Vapor_Comection_Factors

Degrees

[ [9] {2D) Water_Vapor_Infrared

[ 1107 (3D) Quality_Assurance_Near_Infrared

[ [11] (3D) Quality_Assurance _Infrared i
Number of tems selected: 1

0 Path | C:Users'\My Computer'Desktop'bb'
sers ly ComputerDesidon Perform Bow Tie Comrection Mo m

Rootname for output 253 Backaground Value to Use: MNaM

Fill Value for Bad Data: MaMN
Build Date: 04/14/2012
\

(@ Projected: Triangulation-based gecreferencing

(71 Standard and Projected: Both output types

Mumber of Wamp Poirts: X 50 &Y 50 &

Figura 5.2 MCTK con un archivo HDF Nivel 2 (L2) suministrado como entrada. Se
muestran Multiples conjuntos de datos con diferentes dimensionalidades y resoluciones
espaciales.

Cuando un archivo de Nivel 2 (L2) se proporciona como entrada, las opciones de salida
disponibles serdn muy similares como en los archivos de Nivel 1B. Sin embargo, hay
algunas excepciones importantes relacionados al conjuntos de datos disponibles y las
conversiones de salida. Al igual que con los archivos de Nivel 1A/B, se presenta una

lista de los conjunto de datos contenidos en el archivo que sera procesado. La lista se
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determina mediante la exploracion de todo el conjunto de datos presentes en el archivo
y determina cuales contienen datos almacenados en por lo menos dos dimensiones
(Figura 5.2). La dimensionalidad de cada conjunto de datos aparece a la izquierda de su
respectivo nombre en la lista (2D o 3D). Si la escala y el “offset” estan presentes para un
determinado conjunto de datos, se aplican de forma automaética durante el proceso de

conversion.

En funcion del conjunto de datos seleccionados y el numero de resoluciones espaciales
presentes, pueden existir varios archivos de salida. Los conjuntos de datos se agrupan
por la resolucion espacial. Por ejemplo, si se trabaja con archivos
MODO05_L2/MYDO05_L2 (vapor de agua precipitable), existen conjuntos de datos, tanto
a 1000 m como 5000 m de resolucion espacial. Todos los datos de 1000 m se agrupan
en un archivo de salida de varias bandas, donde el nombre de cada banda es el nombre
del conjunto de datos especifico. Cada conjunto de datos de 1000 m se almacena en su

propio archivo de salida. El proceso se repite para el conjunto de datos de 5000 m.

También existe la opcion de proporcionar su propio valor de relleno a utilizar durante el
proceso de conversién y de su propio valor de fondo para su uso durante el proceso de
proyeccion. Estos valores se pueden especificar como nimero entero o punto flotante y

el valor por defecto para ambos es “NaN” (sin nimero) (Figura 5.2).

En el procesamiento de las imagenes de vapor de agua precipitable se considera los

siguientes pasos (Figura 5.3):
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%] MODIS Conversion Toalkit - ITT Visual Information Solutions C=RE=S X

Processing Options

Input HOF MODD5_L2 A2002253.1555.005.200633105 Select R ling Method | Nearest Neighbor
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%r;iucstw I;n'e;cmrtable Water - Tema [C1111(2D) Scan_Start_Time i Select Output Map Projection
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Fill Value for Bad Data: 0

Build Date: 04/14/2012

Figura 5.3 Procesamiento del vapor de agua precipitable MODIS usando MCTK del
ENVI.

1. Seleccionar las imagenes correspondientes a un dia del afio 1-365/366.

2. Seleccionar una de estas imagenes y cargar al MCTK del ENVI.

3. Establecer el método de salida que se desea utilizar al convertir los datos. Existen tres
metodos: a) Standard (Ninguna Proyeccion/Reproyeccién se lleva a cabo) b) Proyected
(Proyeccion/Reproyeccion proporcionada por el usuario) c) Standard and Proyected
(ambos a y b). En nuestro caso se elige la b).

4. Elegir la ruta de salida dando un nombre al archivo.

5. De las opciones de procesamiento seleccionar de la lista: “water_vapor_near_infrared ”.
6. Para especificar los valores de relleno a utilizar para los datos malos ("bad data™)
usamos el valor por defecto NaN. Sin embargo, se puede especificar con otro numero
entero o punto flotante. Para los pixeles de fondo (“background”), resultantes después
del proceso de proyeccion, usamos por defecto valores NaN u otro nimero.

7. Especificar la proyeccion cartografica a utilizar para proyectar los datos. Elegir la

proyeccion geografica con datum WGS-84.
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8. Establecer el método de remuestreo en el proceso de proyeccion. Usamos por defecto
el método de vecino mas cercano (“Nearest neighbor™).

9. Finalmente, especificar el nimero de puntos a usar tanto en la direccion X como Y
en la construccion de la red de puntos de control utilizados para la proyeccion de la

imagen. Usamos el valor por defecto que es 50 para ambas direcciones.

Estos pasos se repiten para todas la escenas correspondientes al dia del afio. Sin
embargo, este proceso es laborioso hacerlo manualmente. Se adjunta un programa en

IDL en el ANEXO A, que automatiza este procedimiento.

Figura 5.4 a. Imagen de vapor de agua precipitable MODIS-NIR sin proyectar del 10
de setiembre de 2002, b. La misma imagen, georreferenciada en coordenadas

geograficas.

La Figura 5.4a muestra como ejemplo un dato imagen de PWV MODIS NIR sin
proyectar. Después, mediante la aplicacion de los pasos descritos en el uso del MCTK,

se obtiene finalmente la imagen georreferenciada (Figura 5.4b).
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5.3 Mosaicos, suavizado y generacion del maximo valor compuesto mensual de
PWV MODIS

Un mosaico es un conjunto de dos o més imagenes enlazadas en forma contigua; tal
ensamblaje es necesario cuando el area de interés supera el area cubierta por una sola
imagen (Figura 5.5). Se debe considerar que en el mosaico, las iméagenes que la
componen a veces tienen diferentes fechas de adquisicion. Esto se debe tener en cuenta

al momento de interpretar el mosaico. En esta investigacion las imégenes que

conforman un mosaico pertenecen a la misma fecha.

Figura 5.5 Ejemplo de mosaico de dos imagenes. Observar la continuidad de las

caracteristicas de la morfologia en el &rea de superposicion.

ENVI proporciona capacidades interativas para la colocacion automatizada de imagenes
georreferenciadas dentro de un mosaico de salida. Con las iméagenes de vapor de agua se
elabora, para cada fecha, los mosaicos con las escenas diarias disponibles. La Figura 5.6
muestra como ejemplo el mosaico de cuatro escenas del 10 de setiembre de 2002, que

cubren el area de Perd.
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Figura 5.6 . Mosaico de cuatro escenas del 10 de setiembre de 2002 que cubren el area
de Peru. Observar el area central sin datos, debido a la falta de cobertura del satélite
para ese dia.

En la Tabla 5.1 se muestra los mosaicos de PWV disponibles por mes que cubren el
area de Perd, obtenidos de MODIS/TERRA y MODIS/AQUA. En principio, los
mosaicos obtenidos contienen vacios (&reas sin datos) (Figura 5.6) que no se deben
tomar en cuenta al momento de obtener las variables estadisticas. Se precisa que en el
mes de junio de 2001, sélo estan disponibles imagenes para los primeros quince dias. La
WMO (“World Meteorological Organization”) indica que no se debe calcular un valor
mensual si faltan més de diez valores diarios o si faltan cinco o0 més valores diarios
consecutivos. Sin embargo, este inconveniente no afectd los resultados obtenidos.
Finalmente, se obtuvieron 4812 mosaicos de MODIS/TERRA para el periodo 2000-

2013 y 2283 mosaicos de MODIS/AQUA para el periodo 2002-2008 (Tabla 5.1).
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Tabla 5.1. Numero de mosaicos de PWYV disponibles que cubren el area de Perl, para
a) MODIS/TERRA y b) MODIS/AQUA.

a) MODIS/TERRA

ANO/MES | 1 2 3 4 5 6 7 8 9 |10 ] 11 | 12 | Total

2000 - - |1 30 )26 | 28 |27 | 30 |19 | 28 | 27 | 30 | 30 | 275

2001 31 | 28 | 30 | 28 | 28 | 12 | 27 | 30 | 30 | 28 | 27 | 28 | 327

2002 29 | 26 | 20 | 24 | 30 | 28 | 29 | 28 | 27 | 29 | 27 | 28 | 325

2003 28 | 26 | 27 | 30 | 30 | 29 | 30 | 27 | 29 | 30 ] 30 | 22 | 338

2004 29 | 26 | 31 | 29 | 30 | 30 | 29 | 28 | 29 | 30 | 28 | 28 | 347

2005 31 | 27 | 29 | 27 | 30 | 29 | 30 | 29 | 30 | 29 ] 30 | 30 | 351

2006 31 | 26 | 29 | 26 | 30 | 28 | 31 | 29 | 28 | 30 | 29 | 28 | 345

2007 30 | 27 | 30 | 28 | 31 | 27 | 28 | 30 | 27 | 30 | 29 | 30 | 347

2008 30 | 29 | 31 ] 26 | 29 | 30 | 31 | 30 | 26 | 29 | 30 | 24 | 345

2009 31 | 27 | 31 ] 28 | 31 | 30 | 31 |30 | 29 |31 ] 29 | 31| 359

2010 31 | 28 ] 31 ] 30 ) 31|30 ] 31 |31 ] 30|31 ] 31| 30| 365

2011 31 | 28 ] 31 ] 30 | 31|30 ] 31 |31 ] 30|31 ] 30| 31| 365

2012 31 | 29 ] 31 ] 30 |30 ] 29|31 |31 ] 30| 29] 30| 31| 362

2013 31 | 27 ] 31 ] 30 | 31|30 ] 31 | 31| 30| 29] 30| 30| 361

Total 394 | 354 | 412 | 392 | 420 | 389 | 420 | 404 | 403 | 413 | 410 | 401 | 4812

b) MODIS/AQUA

ANO/MES | 1 2 3 4 5 6 7 8 9 | 10 | 11 | 12 | Total
2002 - - - - - - |26 | 23] 26 | 30 | 30 | 31 | 166
2003 28 | 27 ] 30 ] 29 | 31 | 22 ] 31 ] 30 ) 29 | 31 | 30 | 31 | 349
2004 31 ] 29 | 31 | 30 |31 ] 30|30 )29 |30 31| 28] 28| 358
2005 30 | 24 | 31 ] 29 | 30 | 25 | 30 | 28 | 29 | 30 | 29 | 28 | 343
2006 29 | 28 | 29 | 30 | 30 | 30 | 30 | 29 | 28 | 30 | 30 | 30 | 353
2007 31 | 27 | 30 ] 28 | 31 | 30 | 29 | 30 | 27 | 30 | 30 | 29 | 352
2008 31 )29 | 31 ] 28|29 )30 | 31 ] 31|30 )31 ] 30| 31| 362
Total 180 | 164 | 182 | 174 | 182 | 167 | 207 | 200 | 199 | 213 | 207 | 208 | 2283

En los datos imégenes diarios de PWV es necesario eliminar el ruido, es decir modificar
aquellos pixeles cuyo nivel de intensidad es muy diferente al de sus vecinos y mejorar la
calidad visual de las imagenes. El origen del ruido puede estar tanto en el proceso de
adquisicion de la imagen o dentro de los errores en el algoritmo de estimacion del PWV.
Las operaciones de suavizado tienen por objeto reducir el ruido. Antes de proceder a
realizar el maximo valor compuesto mensual, se aplica a los mosaicos diarios de PWV

el filtro de la mediana usando un kernel de 3 x 3, que logra reducir el ruido, mejorando
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notablemente el contraste espacial en la imagen, sin alterar significativamente el valor

de los datos a comparacion con otras técnicas de filtrado.

Para el estudio de la distribucién espacial y temporal de PWV como variable climatica,
se utiliza la técnica de maximo valor compuesto (MVC). Esto se realiza seleccionando
para cada pixel el maximo valor de PWV del mes, teniendo en cuenta la presencia de
nubes y la calidad del dato. EI MVC mensual es una imagen, en la que cada pixel toma
el valor méximo de PWV alcanzado durante el mes (Figura 5.7), es decir, se selecciona
el momento de maxima humedad de ese periodo. Esto disminuye la distorsion o
contaminacion por nubes u otros factores atmosféricos que reducen los valores de PWV.
Por lo tanto, el maximo valor de PWV representaria las condiciones de menor
contaminacion del dato. Para obtener el MVC mensual, primero se realiza el recorte
espacial de los mosaicos diarios, mediante un “shapefile” del area de investigacion
(85°W-68°W, 1°N-20°S). Después, se construye el archivo multibanda (apilado) a partir
de las imagenes recortadas disponibles en un mes, mediante el uso de la programacion

en IDL.

Lat.

Maéximo Valor Mensual

~
Long.

Apilado Mensual por Capas

Figura 5.7 Generacion de MVVC mensual para cada mes a partir de los mosaicos diarios.

El MVC mensual resulta ser una imagen sin datos faltantes.
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Luego, se aplica un codigo en IDL al apilado mensual y se obtiene como resultado una
imagen de MVC. Finalmente, se han obtenido un total de 166 mapas de MVC mensual
para el periodo 2000-2013, que es la base de datos para el anélisis climatoldgico. A

modo de ejemplo, uno de estos MVC se muestra en el mapa de la Figura 5.8.

0°N

4°8
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20°S

0 10 20 30 40 50 60 70 80 (mm)

Figura 5.8. Méaximo valor compuesto mensual de PWV del sensor MODIS/TERRA
para el mes de setiembre de 2002, del Per( y areas vecinas.
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CAPITULO 6

RESULTADOS

En este capitulo se presentan los resultados obtenidos del procesamiento de los datos
imagenes de vapor de agua precipitable del sensor MODIS en la banda infrarrojo
cercano. En la primera parte describimos en general la climatologia del PWV en el
territorio peruano, asi como la variacion estacional del PWV en el océano y en el area
continental, con la finalidad de describir los patrones generales, tanto atmosféricos
como oceanicos, que influencian en la distribucion de humedad en el territorio peruano
y en especial en la Costa Peruana. En la segunda parte se estudia en detalle el PWV en
la Costa Peruana, primero describiendo su variacion latitudinal, mostrando una
zonificacion en tres zonas de variacion, que tienen relacion directa con la distribucion
de la TSM. Luego se realiza un estudio del efecto de la elevacion en la distribucion de
PWV, mediante el analisis de perfiles en el norte, centro y sur en la Costa Peruana,

mostrando una relacion de dependencia muy notable.

En virtud de que la distribucion de PWV en la Costa Peruana es influencia directa del
océano, se analiza su relacion directa con la TSM en las areas de zonificacion descritas
en la Figura 7.2. Los resultados muestran un notable aumento en la correlacion en
direccion de norte a sur. Finalmente, se analiza la variacion temporal mensual del PWV
en las costas norte, centro y sur con la finalidad de observar los patrones de variacion,
periodicidad, valores extremos y anomalias. En estas series temporales se usaron datos
de PWV MODIS/TERRA y MODIS/AQUA, que muestran una notable similitud en los

patrones de variacion. Es notable la anomalia en los valores maximos que muestra la
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serie temporal en la costa norte, anomalia que se correlaciona notablemente con un

periodo de sequia.

6.1 Climatologia del PWYV en el territorio peruano

Desde hace mucho tiempo las normales climatolégicas han tenido dos fines principales.
En primer lugar, constituyen una referencia con la que se pueden evaluar las
condiciones (en particular las condiciones actuales o recientes) y en segundo lugar se
utilizan extensivamente (de forma implicita o explicita) para fines de prediccion, como
indicadores de las condiciones que son probables se experimenten en un determinado
lugar (WMO, 2010). Segun WMO, (2010) las “normales climatolégicas estandar” son
los promedios de los datos medidos para periodos consecutivos de 30 afios. Sin
embargo, se pueden calcular promedios (también conocidos como ‘“normales
provisionales”) para datos disponibles menores a 30 afios. Los promedios de los
periodos son calculados para cualquier periodo de por lo menos 10 afios a partir del 1 de
enero de un afio y terminando con el digito 1 (por ejemplo, del 1 de enero 1991 al 31 de
diciembre 2004). Aunque no es requerido por la WMO, algunos paises calculan los
promedios de cada década. Los promedios pueden estar definidos como el valor
promedio de los valores mensuales de los datos climatoldgicos (que pueden ser valores
promedios) durante cualquier periodo de tiempo especificado (sin definicidn especifica).
Sin embargo, por lo general las normales climatoldgicas incluyen valores estadisticos,
por ejemplo de valores extremos de un elemento durante un periodo especificado u
otros parametros relativos a las propiedades estadisticas de ese elemento. Con los
requerimientos establecidos por la WMO se ha establecido la climatologia de la
humedad atmosférica representada por la columna de vapor de agua o vapor de agua

precipitable (PWV). Se usa como indicador los valores extremos (valores maximos
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mensuales) obtenidos a partir de datos imagenes diarios. Sobre la base de datos de 13

afios (2001-2013), los valores promedios de PWV se presentan en el analisis que sigue.

La Figura 6.1 muestra la distribucion espacial promedio del PWV durante el periodo
2001-2013 en el territorio peruano y areas vecinas. La distribucion del PWV esta
dominada por la latitud en las areas oceanicas, las caracteristicas topograficas y los
fendmenos de transporte inherentes a su ubicacién geografica. Se observa que la
cantidad de PWV en el océano, aumenta de manera constante a medida que disminuye
la latitud, alcanzando valores superiores a 50 mm en la regién ecuatorial. Tres
caracteristicas de la distribucion de PWV sobre el territorio peruano y areas vecinas
persisten a lo largo del afio, por lo menos en los valores promedio, son: minimo sobre la
region de los Andes y zonas de cordillera, el fuerte gradiente zonal en el océano que
influye directamente en la costa y los elevados valores de PWV en la costa norte, en

similitud con la regién Amazonica.

La primera de estas caracteristicas es cuasi-permanente, ya que, es el resultado de la
influencia de la elevacion de la cordillera de los Andes, gran parte de la cual estd por
encima de los 3000 msnm. En los Andes hay una notable disminucion de la
temperatura, la presion atmosférica y por lo tanto de la humedad. Los Andes peruanos
en los sectores centro y sur, tienen una mayor altitud (Figura 6.2) impidiendo el pase de
las masas de vapor de agua desde la vertiente del Atlantico hacia la vertiente del
Pacifico (Figura 7.9). En esta zona los valores de PWV son menores en promedio a los
15 mm. En cambio, en los Andes del norte, especialmente en Piura, hay poca elevacion
y por lo tanto, permiten el paso de grandes masas de vapor de agua desde la cuenca
Amazonica hacia la vertiente del Pacifico. Los valores méas bajos del PWV se

encuentran en los pisos mas altos del territorio peruano (region Janca), donde el clima
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es frio y glacial con temperaturas menores a 0°C, dando lugar a que el aire sea muy
seco. Ello se refleja muy bien en las areas en morado de la Figura 6.1, que muestran los

valores de PWV menores en promedio a 10 mm.

En el océano, el patron latitudinal muestra una dependencia del PWV con la
temperatura tal como se muestra en la comparacion de los mapas de la Figura 6.1 y la
Figura 7.1. Este patron estd directamente relacionado con las corrientes marinas
(Corriente de Humboldt) (Figura 7.6) con sus diferentes regimenes de temperatura que
influyen directamente en la cantidad de la evaporacion y en el sistema de vientos que
influyen en el transporte del PWV hacia el ecuador geografico (Figura 7.10). El efecto
de la elevacion del suelo en la reduccion de la cantidad de vapor de agua precipitable se
puede observar sobre el continente (Figura 6.2). Esto esta bien ilustrado en los Andes.
La presencia de los Andes orientados de noroeste-sureste, causa que las isolineas de
PWV oscilen suavemente hacia el sur. Las mayores cantidades de vapor de agua
precipitable se encuentran sobre zonas continentales, en las tierras bajas tropicales como
la region Amazénica. En el mapa de la Figura 6.1, esta region se caracteriza por tener en
promedio valores de PWV superiores a los 55 mm. En esta region una alta cantidad de
vapor de agua existe debido a la alta evapotranspiracion, evaporacion y a las fuertes
corrientes de conveccion de masas de aire cargadas de humedad (nubes cimulos y

nimbos).

En resumen, las zonas continentales con bajo nivel de PWV estan asociadas con bajas
temperaturas, tales como las zonas continentales interiores, lejos de las fuentes
oceanicas de humedad y/o en las altas elevaciones (Tuller, 1968). Areas de alto valor

promedio de PWYV se pueden observar en elevaciones bajas (Figura 6.1 y Figura 6.2),
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éstas se caracterizan por tener temperaturas promedio altas y estar muy cerca de grandes

fuentes de humedad.
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Figura 6.1. Climatologia promedio mensual del PWV para el territorio peruano, en el
periodo 2001-2013, a una resolucién espacial de 1 km x 1 km.
El valor promedio de PWV sobre el territorio peruano es 41.3 mm que corresponde a
una elevada humedad. Las zonas de mayor humedad corresponden a valores de PWV
superiores a los 50 mm y se encuentran al norte de la Costa Peruana y en la region
Amazébnica. Las zonas de menor humedad corresponden a valores de PWV menores a
20 mm y geograficamente corresponde a la region de los Andes y el Altiplano.
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Figura 6.2. Mapa morfoldgico del Per( obtenido a partir del modelo de elevacion
digital GTOPO-30 (resolucion espacial de aproximadamente 1 km). En la Costa
Peruana, la costa norte es el &rea méas plana con elevaciones menores a 1000 msnm.

Todo este andlisis desarrollado sera de gran importancia para las comprension de las
variaciones temporales del PWV (Xie et al.,, 2011) que se verd en las secciones

siguientes. La cordillera de los Andes constituye una barrera importante que divide en

tres regiones al territorio peruano.
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Figura 6.3. Mapa de la desviacion estdndar de PWV para el periodo 2001-2013. Los
valores en rojo indican que no existe gran variabilidad del PWV en la region de los
Andes. Los valores en amarillo indican gran variabilidad en la zona de migracion de la
Corriente de Humboldt.

La Figura 6.3 muestra la variabilidad espacial del PWV para el periodo 2001-2013
representado en la desviacion estdndar. La desviacion estandar muestra la variabilidad
de un conjunto de datos, indicando por medio de un ndmero si los valores de una
variable estan muy alejados del promedio. Cuanto mayor sea ese valor, mayor sera la
variabilidad, y cuanto menor sea, mas cercana sera al promedio. Asi, se sabe si todos los

casos son parecidos o varian mucho entre ellos. Segun el mapa de la Figura 6.3 la region

de los Andes se caracteriza por sus condiciones homogéneas (menor variabilidad
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temporal) en los valores de humedad (rojo) (0 mm - 3 mm). En verde (3 mm — 6 mm) se
muestra las regiones de moderada variacion que corresponden principalmente a la
region de la costa norte del Per( y la region Amazonica. Son notables las regiones en
magenta y amarillo que muestran alta variabilidad (6 mm -13 mm) que refleja muy bien
la variacion estacional del PWV mostrada en la Figura 6.4. Valores de variabilidad
superiores a 13 mm (en azul) corresponden a areas de salares ubicados en Bolivia y en

la costa norte del Per( que se caracterizan por ser areas de elevada evaporacion.

6.1.1 Climatologia estacional de PWV en el territorio peruano en el periodo 2001-
2013.

El promedio de la distribucion del PWYV sobre el océano y territorio peruano para las
cuatro estaciones, enero-marzo, abril-junio, julio-setiembre, octubre-diciembre se
muestran en la Figura 6.4. El vapor de agua esta en un ciclo constante en la atmésfera y
estd muy ligado a la circulacion atmosférica y a los patrones de temperatura. Su
distribucion no es uniforme a nivel vertical ni horizontal. Dado que el contenido de
vapor de agua existe esencialmente por debajo de los 500 hPa (~5 km) el transporte de
vapor de agua esencialmente reside en la baja troposfera. De este modo, el transporte
de vapor de agua es principalmente afectado por la circulacion atmosférica en niveles
bajos (Chen, 1985) y fluye hacia las areas de alta precipitacion (Arraut and Satyamurty,
2009). Sobre los océanos, el vapor de agua es un valioso trazador de los movimientos
dindmicos de la atmésfera (Prabhakara et al. ,1985). Uno de los mayores factores que
controlan la distribucion del PWV es el movimiento estacional de la ZCIT (Zona de
Convergencia Intertropical). A lo largo del Océano Pacifico el flujo de vapor de agua es
al noroeste, hacia la ZCIT, intensificandose la amplitud del flujo en la estacion del

verano (Figura 6.4a) produciendo regiones de humedad por encima del promedio. En la
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Costa Peruana uno de los factores forzantes es el cambio en el patron de vientos del

Anticiclén del Pacifico Sur (Figura 7.10), que esté acotado por la ZCIT,

La ZCIT esta sujeta a desplazamientos estacionales y en el verano se desplaza hacia el
sur (2°N-5°N). En los meses siguientes a la estacion del verano, la ZCIT se desplaza
hacia el norte (Figura 7.11) y se refleja en el desplazamiento progresivo hacia el norte
del flujo de vapor de agua (Figuras 6.4a y 6.4b). En invierno la ZCIT se encuentra cerca
de 10°N, y es en esta estacion donde se da el mayor desplazamiento hacia el norte del

flujo de vapor de agua (Figura 6.4c).

Otro de los factores determinantes en la distribucién de vapor de agua, es la mayor
evaporacion del océano en los meses de verano, originado por el aumento de la TSM
(Figura 7.4a). La Corriente de Humboldt produce una disminucion de las temperaturas,
por lo que las zonas costeras tienden a ser, en promedio, mas frias. Debido al
desplazamiento latitudinal, las aguas de la Corriente de Humboldt van aumentando en
temperatura hacia el norte, de tal manera que frente a las costas de Lambayeque y Piura
existe una zona de transicion, con aguas ya mas célidas, reflejandose en los altos niveles
de humedad. En la estacion de invierno se registran los menores valores de PWV
debido al enfriamiento del océano por la Corriente de Humboldt reflejado en los
menores valores de TSM (Figura 7.4c). Por lo tanto, los patrones de vapor de agua en el
océano y en la Costa Peruana mostrados dependen fundamentalmente del patrén de

vientos y la cantidad de humedad esta relacionada con la TSM.

En zonas continentales las variaciones estacionales del PWV son mas altas que sobre
los océanos, debido a la variacion mas alta de la temperatura (Rao et al., 1996). Los
valores mas altos de PWV se dan en la estacion de verano en las regiones ubicadas al

norte del Per( (costa norte y region Amazodnica) con valores superiores a los 60 mm.
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Los valores de PWV en cambio son mucho mas bajos en los Andes del sur en invierno

(region altoandina) cuyos valores son en promedio menores a 10 mm.
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Figura 6.4. Climatologia estacional promedio de los m&ximos compuestos mensuales
de PWV del territorio peruano y areas vecinas para el periodo 2001-2013.

Las zonas con mayor sensibilidad a la variacion estacional corresponden a la region

oceanica, asi como a la Costa Peruana que tiene una interaccion directa con el océano.
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6.2 Climatologia del PWYV en la Costa Peruana

La Costa Peruana como se ha resumido en el capitulo tres, presenta la forma de un
extenso desierto limitado por los Andes. Y es precisamente la presencia de los Andes al
este, junto con la corriente fria de Humboldt que llega hasta sus costas, lo que da a la
zona esa caracteristica arida y seca, desde el desierto de Sechura hasta las pampas de
Nazca y el desierto de Atacama. Por sus caracteristicas topograficas el clima a lo largo
de gran parte de la costa se caracteriza por ser arido, fresco a moderadamente caliente,

himedo y con el cielo cubierto por nubes bajas durante casi todo el afio.

A lo largo de la Costa Peruana se puede apreciar la ausencia de lluvias, excepto por las
escasas precipitaciones que caen sobre las lomas y en la zona norte del Per( entre Piura
y Tumbes. Estas finisimas lloviznas constituyen las denominadas garuas. En la costa no

llueve debido a la estabilidad del aire costefio como se explica en el capitulo tres.

En vista del papel que toma el vapor de agua en el clima de la costa se analizara en las
siguientes secciones su climatologia. Primero, se evalla la razonabilidad de la
distribucion del PWV en la atmosfera en la parte geografica. El objetivo es verificar si
la distribucién de PWV cumple con los principios generales conocidos, como son la

disminucion del PWV con la latitud y la altitud.

6.2.1 Variacion latitudinal del PWYV en la Costa Peruana

La distribucién horizontal del PWV viene determinada principalmente por la latitud y
por la configuracion de las zonas continentales (bordes costeros) y de los océanos. La
variacion latitudinal del PWV en la costa sigue un patron caracteristico que depende de
la variacion de la TSM vy la direccion de los vientos del Anticiclon del Pacifico Sur. Si

bien el decrecimiento latitudinal de PWV sigue un patron general (Figura 6.6), es
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seccionalmente continuo y esta relacionado con condiciones locales. La variacion de los
valores altos en el norte hacia los valores bajos en el sur no es brusca y sigue un
gradiente que permite definir zonas de variacién (norte, centro y sur) (Figura 6.1, Figura
6.7). Como se ha descrito anteriormente, la influencia de las condiciones locales esta
intimamente relacionada con el océano. En el sur, el gradiente asociado con la Corriente
de Humboldt mueve aguas frias que limitan la evaporacion, en el centro es una zona
intermedia que se caracteriza por ser una zona de surgencias y de transicion entre la
Corriente de Humboldt y las aguas ecuatoriales, y el norte donde existe una gran
influencia de las aguas ecuatoriales calidas. Todos estos efectos se reflejan muy bien en

la variacion latitudinal.
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Figura 6.5. Variacion climatica del PWV en la Costa Peruana para el periodo 2001-

2013, por debajo de los 1000 msnm: Zona de lomas costeras. Este mapa fue obtenido

con los datos de la Figura 6.1.
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El mapa de la Figura 6.5 representa la variacién del PWV en la Costa Peruana por
debajo de los 1000 msnm, a partir del cual se obtuvo el perfil de la Figura 6.6. Este
perfil es el conjunto de valores de PWV tomados continuamente a lo largo de una linea
de la costa de la Figura 6.5. En general, el perfil de la Figura 6.6 muestra una alta
dependencia del PWV con la latitud geogréfica reflejandose ello en la alta correlacién

negativa: -0.9663.
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Figura 6.6. Variacion latitudinal del PWV entre la linea de costa y la elevacion de

1000 msnm. Hemisferio sur.

La Figura 6.7 muestra que la variacion en la Zona norte corresponde entre las latitudes
4°S y 8°S, en la Zona centro entre 8°S y 14°S vy en la Zona sur entre 14°S y

18°S . En cada una de estas zonas se realiz6 una regresion lineal, obteniéndose como
resultado una diferencia apreciable en los valores de la pendiente de decrecimiento,
siendo el valor mas elevado en la Zona sur con -1.9468 mm/grado y menor en la zona
norte con -0.7984 mm/grado. En el norte la variacién latitudinal es mas suave
aumentando en el centro y en sur. Esto se debe a que la influencia maritima se
manifiesta en una menor variacion térmica en el norte, debido al impacto de las aguas

calidas del Pacifico ecuatorial. En cambio en las zonas centro y sur la pendiente de
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decrecimiento es mayor debido a la influencia del afloramiento de aguas profundas, que
disminuyen la temperatura del océano. A partir de la division en tres tramos (Figura
6.7), se ha planteado la zonificacién de las tres Zonas (norte, centro y sur) del mar

peruano (Figura 7.2).
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Figura 6.7. Variacion latitudinal segmentada del PWV entre la linea de costa y la
elevacién de 1000 msnm. Las tres zonas se distinguen por la apreciable diferencia de
pendiente del decrecimiento del PWV con la latitud, debido a la variacién térmica
latitudinal del mar peruano. Refleja muy bien la zonificacion planteada en la Figura
7.2

6.2.2 Variacion de PWV en funcidn de la elevacion

Como se dijo anteriormente, la humedad es un componente altamente variable en la
atmosfera. Sin embargo, es posible hacer algunas afirmaciones relativas al contenido
medio de humedad. Como se ha descrito en el capitulo dos, la concentracion de vapor
de agua atmosférico generalmente disminuye con la altura ya que depende fuertemente
de la temperatura. A continuacion se analiza la variacion del PWV en funcion de la
elevacidn en tres zonas representativas de la Costa Peruana (norte, centro y sur). Los
perfiles lineales de PWV y de elevacion son aproximadamente perpendiculares a los
elementos morfoldgicos de cada zona.
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6.2.2.1 Zona norte

En la Figura 6.8 se muestra el mapa climatologico de PWV en la Zona norte (regiones:
Lambayeque, Piura y Tumbes) con su correspondiente mapa morfologico obtenido
usando el modelo de elevacion digital GTOPO-30. Al analizar los mapas de dicha zona,
se concluye que las areas que concentran la mayor cantidad de humedad atmosférica
son aquellas que poseen bajas elevaciones (< 1000 msnm). En la costa norte se alternan
valles y zonas planas. Los cerros alli son de poca altitud. Las montafas de la sierra norte
son de menor elevacién en comparacion a las del centro y sur del pais. EI PWV es
sensible a las caracteristicas ecoldgicas de la costa tales como los bosques secos,
matorrales y areas de los salares. Es notable la sensibilidad del PWV en la zona de
bosques secos de Tumbes-Piura que muestran valores de humedad promedio entre 40
mm y 55 mm. Las zanjas de agua salada se ven reflejadas muy bien en las areas cuyos
valores de PWV son superiores a 60 mm. Es notable el area de matorral ubicado en la
peninsula de Illescas (5°55°32’S, 81°02°’W) cuyo valor promedio de PWV esta
caracterizado en el rango de 50 a 55 mm. En las zonas de mayor elevacion, la humedad
es baja sobretodo a partir de los 3000 msnm. Esto se refleja muy bien en las graficas de

las Figuras 6.9 y 6.10.
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ELEVACION (msnm)

Figura 6.8. a) Mapa climatoldgico de PWV para la costa norte para el periodo 2001-
2013,b) Modelo de elevacion digital GTOPO30 (de aproximadamente 1 km de
resolucion) para la costa norte. Los simbolos “A” y “B” en ambas figuras
corresponden a las coordenadas 6° S, 81° 77 W y 6°S, 79° 21° W, coordenadas

geograficas de los puntos A 'y B de los perfiles de la Figura 6.9.
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Figura 6.9. En azul se muestra el perfil de PWV entre los puntos A-B de la Figura 6.8.
En rojo se muestra la variacion de la elevacion del terreno del perfil topografico entre
los puntos A-B.
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Figura 6.10. Relacion de PWV vs Elevacion en la costa norte (pixeles a lo largo del
perfil A-B).

Los perfiles de PWV Yy elevacion mostrados en A-B de la Figura 6.8 se presentan en la
Figura 6.9. Se observa la notable sensibilidad del PWV con la elevacion. Entre los 0 y
20 km de distancia a la linea de costa se encuentran los matorrales cuya elevacion (<
500 msnm) interfiere con el patron de PWV; después de los 20 km hasta
aproximadamente 130 km, el area es plana (< 50 msnm) y que esta conformada por
zonas con muy poca o casi hula vegetacion, en esta seccion se observa que el patrén de
PWV casi no se ve alterado. Sin embargo partir de los 130 km, el efecto de la elevacion
toma mayor importancia, la disminucion se hace mas notable a partir de los 2000 msnm.
Ademas, se puede observar del perfil la existencia de una mayor cantidad de puntos de
PWV que se encuentran por debajo de los 1000 msnm, esto se puede observar con mas
claridad en la Figura 6.10. La correlacion entre la elevacion y el PWV es muy alta, cuyo

valor calculado es: -0.9764 (Figura 6.10).
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6.2.2.2 Zona centro

Se elige el departamento de Lima como representativo de la costa central peruana. Este
Departamento se caracteriza por poseer la geografia mas andina de la costa, con grandes
desniveles entre las bajas elevaciones y las més altas cumbres (Figura 6.11b). En Lima,
los contrafuertes andinos llegan hasta la orilla del mar, formando grandes acantilados.
Las zonas altoandinas se caracterizan por ser secas al poseer bajos valores de PWV en
promedio, en el rango de 10 mm a 15 mm. Las zonas intermedias cuyas elevaciones se
encuentren entre 1500 y 2500 msnm se caracterizan por tener valores de PWV entre 15
mm y 40 mm. Las zonas bajas entre 0 y 1500 msnm se caracterizan por tener alta
humedad atmosférica cuya promedio oscila entre 40 mm y 55 mm. En el perfil elegido
en Lima se consider6 la zona donde se ubica las Lomas de Lachay. La forma del perfil
de PWV cambia significativamente, en comparacion, con el perfil del norte (Figura 6.9)
esto se debe a las caracteristicas morfologicas de la region que son muy diferentes.
Entre los 0 y 35 km de distancia a la linea de costa la elevacion aumenta abruptamente
hasta aproximadamente 4500 msnm. Esto influye en el rapido decrecimiento del PWV
tal como se muestra en la Figura 6.12. A pesar de lo accidentado del relieve, se
mantiene la alta correlacion entre ambas variables, cuyo valor es de -0.9924 (Figura

6.13).
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Figura 6.11. a) Mapa climatoldgico provisional de PWV (regién Lima) para el periodo
2001-2013; b) Modelo de elevacion digital GTOPO-30 para la Zona centro. Los
simbolos “M” y “N” en ambas figuras corresponden a las coordenadas 11° 23°S, 77° 27’
W y 10° 53°S, 76° 35> W, coordenadas geograficas de los puntos M y N de la Figura
6.12.
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Figura 6.12. En azul se muestra el perfil de PWV entre los puntos M-N de la Figura

6.11. En rojo se muestra la variacion de la elevacion del terreno del perfil M-N.
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Figura 6.13. Relacion de PWV vs Elevacion en la Zona centro (pixeles a lo largo del
perfil M-N de la Figura 6.11).

6.2.2.3 Zona sur

Finalmente, se hace el analisis del PWV vs elevacion de la Zona sur de la Costa
Peruana. Se eligio el departamento de Arequipa como zona representativa. Su territorio
abarca zonas de contrafuertes andinos y la Codillera de la Costa. El desierto costero en
Arequipa es una franja muy estrecha entre los Andes y el océano. El relieve de la sierra
de Arequipa es muy accidentado y esta conformado por suaves y empinadas laderas,
valles y planicies, cafiones y elevaciones como nevados y volcanes que sobrepasan los

5800 msnm.

Al igual que en la Zona centro el PWV se distribuye segn la morfologia (Figura 6.14b)
en dos zonas bien diferenciadas. El &rea con elevaciones mayores a 3000 msnm se
caracteriza por tener una atmosfera seca debido a que los valores de PWV son menores
a los 20 mm. Por debajo de los 3000 msnm los valores de PWV son apreciables y estan
en el rango de 20 mm y 45 mm, caracterizando al clima como relativamente seco. En la

Figura 6.14a los valores maximos de PWV se encuentran por debajo de los 500 msnm,
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pero no es muy apreciable debido a que el ancho de esta franja es estrecha (Figura

6.14b).
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Figura 6.14. a) Mapa climatolégico provisional de PWV (region Arequipa) para el
periodo 2001-2013; b) Modelo de elevacion digital GTOPO 30 para la Zona sur. Los
simbolos “P” y “Q” en ambas figuras corresponden a las coordenadas 17° 03” S, 71°
55> Wy 16° 16° S, 71° 24> W, coordenadas geograficas de los puntos Py Q de la
Figura 6.15.
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Figura 6.15. En azul se muestra el perfil de PWV entre los puntos P-Q de la Figura

6.14. En rojo se muestra la variacién de la elevacion del terreno del perfil M-N.
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Figura 6.16. Relacion de PWV vs Elevacion en la Zona sur (pixeles a lo largo del perfil

P-Q de la Figura 6.14).

De la misma forma que en la Zona norte y centro se analiza la relacién entre la

elevacion y el PWV (Figura 6.15) mostrando una alta correlacion negativa de -0.9868

(Figura 6.16).
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6.2.3 Variacion temporal del PWV en la Costa Peruana por debajo de los 1000

msnm

Se realiza el analisis temporal del PWV en cada una de las tres zonas de la Costa

Peruana por debajo de los 1000 msnm, la Zona norte (Lambayeque, Piura y Tumbes),

Zona centro (Ica, Lima, Ancash y La Libertad) y la Zona sur (Arequipa, Moquegua y

Tacna) como se muestra en la Figura 6.17. En la Tabla B.1 (ANEXO B), se muestra los

datos usados en las Zonas norte, centro y sur, para la obtencién de las series de tiempo y

la variacién anual de PWV en un periodo de casi 14 afios, desde marzo de 2000 hasta

diciembre de 2013.
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Figura 6.17. Divisién del area de estudio (Figura 3.1) en tres partes: Zona norte, Zona

centro y Zona sur.
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Los datos fueron obtenidos a partir de maximos compuestos mensuales, que mediante
un “shapefile” elaborado en base del mapa morfoldgico (Figura 6.2). Se tomé solo en
cuenta el PWV ubicado entre los 0 y 1000 msnm. Se debe destacar que los maximos
compuestos mensuales muestran mejor la variabilidad del vapor de agua que con otras

clases de promedios.
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Figura 6.18. Serie de tiempo de PWV mensual obtenido de los maximos compuestos
para el periodo 2000-2013 (a) Zona norte (b) Zona centro y (c) Zona sur. La linea roja
indica la serie PWV MODIS/AQUA vy la negra la serie PWV MODIS/TERRA. Las
barras verdes horizontales indican anomalias en los méaximos. Las barras azules

horizontales indican los maximos. No se aprecia tendencia en las series.
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Figura 6.19. Espectros de frecuencias obtenidos de las series temporales de la Figura 6.18.
El periodo es exactamente el mismo para cada una de estas series.
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Figura 6.20. Relacion del PWV MODIS/TERRA con el PWV MODIS/AQUA en las

Zonas norte, centro y sur de la Costa Peruana.
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La variacién temporal del PWV en la Zona norte para el periodo 2000-2013 se muestra
en la Figura 6.18a. La serie en rojo muestra la variacién de PWV obtenido a partir de
datos MODIS/AQUA para el periodo 2002-2008. Se observa que existe una notable
correlacion con la serie de PWV MODIS/TERRA. Las gréaficas de relacion (Figura
6.20) verifican esta similitud con elevados valores de correlacion superiores a 0.9, tanto
en el norte (0.9088), centro (0.9745) como en el sur (0.9855). De ello se desprende que
la sensibilidad a los cambios de PWV es esencialmente la misma para los datos de
ambos sensores, a pesar de que la toma de datos es a diferente hora, MODIS/TERRA
(10:30 am) y MODIS/AQUA (2:30 pm). En virtud de ello no se ha extendido la serie de
PWV MODIS/AQUA, ya que se obtendrian préacticamente los mismos resultados que
con PWV MODIS/TERRA. Por lo tanto, la serie PWV MODIS/AQUA valida la serie

de PWV MODIS/TERRA.

Con el fin de examinar la distribucion de la energia en funcion de la frecuencia se
realizd un analisis espectral de las series de tiempo (Figura 6.19). El analisis espectral
permite conocer la distribucion de la energia de un proceso geofisico en funcién de la

periodicidad que conforma la sefial (Emery and Thomson, 1998).

Los espectros de las tres series de PWV (Figura 6.19) muestran una similar composicion
espectral. El espectro para la Zona norte (Figura 6.19a) muestra menores valores de
energia, que es consistente a lo observado en los valores mensuales (Figura 6.18a)
(menor amplitud de variacion). En cambio, el espectro para la Zona sur (Figura 6.19c)
muestra una mayores valores de energia en comparacion a los espectros de la Zona
norte y centro, que es consistente con la gran amplitud de variacion de la serie de la
Zona sur (Figura 6.18c). Los espectros muestran una gran acumulacion de energia

centrada en la banda de 12 meses y una pequefia en la banda de 6 meses. Esto indica
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que los periodos de 12 meses y 6 meses juegan un papel relevante en la dinamica del
PWYV para el area de estudio. El forzante mas probable de estas oscilaciones es la
traslacion de la Tierra alrededor del Sol, que realiza una drbita completa en un afio. Este

ciclo anual se refleja muy bien en las series temporales (Figura 6.18).

En el andlisis de las serie de tiempo (Figura 6.18a), en la Zona norte, en los meses de
verano (diciembre-marzo), hay una gran cantidad de humedad debido al aumento de la
temperatura. En la estacion de otofio, la humedad empieza a descender hasta llegar al
minimo en los meses de invierno. A partir de la llegada de la primavera los valores de
PWYV aumentan hasta llegar al maximo en la estacion de verano. En la costa norte los
valores maximos caracteristicos de PWV, estan por los 60 mm y los minimos
ligeramente menores a 50 mm, por lo que el clima en esta zona es himedo. Existe una
anomalia en los méaximos en los afios 2003 y 2004 que corresponden a la sequia que se
documenta en la seccion 6.3. Las anomalias de los afios 2009 y 2011 indicarian una

posible sequia de menor intensidad.

Al igual que en la Zona norte, en la variacion temporal del PWV en la Zona centro los
valores extremos se encuentran en los meses de verano e invierno (Figura 6.18Db).
Aungue se conoce que en la estacion de invierno, el clima en el centro, sobretodo en el
departamento de Lima, se caracteriza por tener excesivos niveles de humedad relativa
(mayores al 90 %) debido a la inversion de temperatura en la capa limite superficial. Sin
embargo, en la variacion anual de PWV (Figura 6.18b) los valores minimos en la
columna atmosférica ocurren en los meses de invierno cuando las temperaturas son
menores. Los altos niveles de humedad relativa mencionados se dan en las mafianas y
en las noches. Es importante aclarar que la humedad en la superficie no se ha analizado

y no es parte de esta investigacion.
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En invierno la Corriente de Humboldt en el sur enfria la Costa Peruana generando zonas
de inversion térmica. El efecto de la zona de inversion no se refleja en la columna de
vapor de agua. En la variacion temporal de PWV (Figura 6.18b), aunque la periodicidad
se mantiene, los valores extremos han cambiado. Los valores maximos superan
ligeramente los 50 mm en la estacion de verano y en invierno los valores minimos estan
cerca de los 30 mm. La serie temporal mostrada en la Figura 6.18b no muestra
anomalias importantes como en la serie de temporal de la costa norte (Figura 6.18a). Lo
mismo sucede con la serie temporal de PWV en la Zona sur (Figura 6.18c) que sigue el
mismo patron anual como en las series temporales del norte y centro. Los valores
maximos se encuentran en el rango de los 50 mm y los minimos cerca de los 20 mm,
diferencidndose de las Zonas centro y norte. En la serie temporal de la Zona sur, no se

logra distinguir anomalias por lo esta serie refleja la variacién normal del PWV.

En la Figura 6.21, se muestra los promedios anuales por mes del PWV y su desviacion
estandar en las Zonas norte, centro y sur respectivamente, obtenidos de los datos de la
Tabla B.1 (ANEXO B). Las tres series de la Figura 6.21 muestran el mismo patrén de
variacion que es dependiente de las estaciones del afio, pero se diferencian en los

valores extremos.

En la Zona norte los valores extremos promedio de PWV se encuentra entre los 60 mm
(mé&ximo) que ocurre en el mes de marzo (estacion de verano) y el valor 48 mm
(minimo) que ocurre en el mes de agosto (estacion de invierno), teniendo un rango o

amplitud de variacion de 12 mm aproximadamente (Figura 6.21a).
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118



En la Zona centro el valor promedio maximo de PWV se encuentra entre los 55 mm
(febrero: estacion verano) y el valor promedio minimo se encuentra aproximadamente
entre los 35 mm (agosto: estacion invierno), teniendo un rango de 20 mm de variacién

aproximadamente (Figura 6.21b).

En la Zona sur (Figura 6.21c) el valor promedio maximo de PWV se encuentra entre
los 50 mm (febrero: estacion verano) y el valor promedio minimo se encuentra
aproximadamente entre los 23 mm (agosto: estacion invierno), teniendo un rango de 27
mm de variacion aproximadamente. Por lo tanto, la diferencia entre estas series de
variacion anual radica en la amplitud de variacion entre sus valores extremos que

reflejan las condiciones promedio de PWYV en esas regiones.

6.2.4 Relacion del PWV en el mar con la TSM

La relacion entre temperatura de la superficie del mar y el vapor de agua es que ambos
son accionados por los cambios estacionales. Los cambios estacionales en el vapor de
agua, sin embargo, son mas evidentes sobre el suelo, y esto se traduce en gran parte de
los cambios en la temperatura de la superficie de la tierra. Existe una gran correlacion
positiva entre las anomalias de la temperatura superficial del mar y las anomalias
térmicas en la atmdsfera a lo largo de la costa del Pert (Lagos, 1983). El proposito del
estudio de esta seccion es mostrar la diferencia regional en la relacion PWV-TSM y
discutir la relevancia de sus caracteristicas regionales. En virtud de ello se examina la
relacién entre el vapor de agua precipitable y la temperatura superficial del mar
evaluadas en las areas de zonificacién de la Figura 7.2, que es resultado de la

zonificacion del perfil latitudinal del PWV (Figura 6.7).
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El primer estudio sistematico de la relacion entre el PWV y la TSM se llevo a cabo en
1990 por Stephens, (1990) en base a 52 meses de observaciones simultaneas de TSM y
PWV sobre todo el océano del globo, en el periodo de mayo 1979 a septiembre 1983.
Este estudio propone una relacién puramente fisica entre ambas variables. En 1992,
Gaffen et al. (1992) confirmd aln mas esta relacion. Sudradjat et al. (2005) extendio
este trabajo mediante comparaciones de los patrones de variabilidad espacio-temporal
entre la TSM y PWV. Shie et al. (2006), hace un estudio mas avanzando. Todos estos
articulos apoyan una relaciéon positiva entre el PWV y la TSM en la tropdsfera en
general. Prabhakara et al. (1979) y Stephens (1990) sefialan que la relacion entre la
TSM y el PWV sigue la relacion de Clausius—Clapeyron. De este modo, se podria
esperar que la relacion entre el PWV y la TSM puedan asemejarse a una forma
exponencial, porque la presion de vapor saturado se incrementa fuertemente con la
temperatura (T) y por lo tanto una ecuacion de la forma In(PWV)=a+b*T deberia
ser aplicada (Zhang and Qiu, 2008). Sin embargo, Zhang and Qiu (2008) indican: algo
muy importante que se debe tener en cuenta: la estimacion del PWV a partir de
observaciones de TSM basado puramente en relaciones fisicas tal como proponen
Stephens, (1990) y Gaffen et al. (1992) no se puede utilizar para representar realmente
los datos de PWV observados, ya que el PWV tiene una alta sensibilidad a la

circulacién atmosférica.

La variabilidad temporal del PWV esta estrechamente relacionada con la TSM en una
escala de tiempo mensual (Kanemaru and Masugana, 2013). Sin embargo, desviaciones
importantes en esta relacién ocurren en la escala regional. En la Figura 6.22, se muestra
la relacién entre el PWV vs TSM en el periodo 2000 y 2013 evaluadas en las areas de
zonificacion de la Figura 7.2. El analisis de la distribucion PWV-TSM muestra una

correlacion positiva que se encuentra en todas las areas evaluadas. Segun la Figura 6.22,
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el PWV aumenta mas rapidamente con la TSM en la direccién norte a sur, ya que las
pendientes de variacién aumentan en esa direccion. Esto implica que la sensibilidad del
PWV a la TSM aumenta con la latitud. En la Zona norte la relacién entre el PWV vy la
TSM es méas complicada por la influencia de las caracteristicas de la circulacion
atmosférica a gran escala, asi como los procesos locales que influyen en la
evapotranspiracion y la precipitacion. Todo esto se refleja en la baja correlacién de la
Figura 6.21a; esta es una zona no bien definida por ser una zona de impacto de la
corrientes del Pacifico ecuatorial. Aunque se ha mencionado que la relacion fisica entre
el PWV y la TSM es la relacion de Clausius—Clapeyron, la forma de las relaciones
mostradas (Figura 6.22) son cuasilineales, por lo que un ajuste exponencial no
cambiaria sustancialmente los resultados, de modo que se optd por seguir el
procedimiento habitual del ajuste lineal. Es notable que a medida en que la latitud
geografica aumenta la correlacion entre el PWV y la TSM aumenta debido a que los
procesos que alteran esta relacién son menores que en la zona norte, siendo mucho mas
directa en la zona sur (Figura 6.22c), cuyo valor es superior a 0.9. Estos resultados
sugieren que la variacion estacional del vapor de agua en el océano refleja los cambios
estacionales en la TSM, tal como se observa en la comparacién de las series de PWV en

la Figura 6.18 y las series de TSM en la Figura 7.6.
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Figura 6.22. Relacion de la PWV con TSM para la zonificacion oceanica mostrada en

la Figura 7.2. Observar que la correlacion aumenta de norte a sur.
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Figura 6.23. Variacién promedio y su desviacién estandar por mes del PWV (en azul) y

la TSM (en negro) para las Zonas norte, centro y sur de la Costa Peruana en el periodo
2000-2013.
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El grado de correlacion entre el PWV y la TSM se puede apreciar en la Figura 6.23 en
las Zonas norte, centro y sur. La amplitud de la variacion del ciclo anual de la TSM y el
PWV es maés estrecha en las proximidades del ecuador geogréfico (12 mm en PWV y
6°C en la TSM) (Figura 6.23a). Esto se debe a que los valores de TSM son
climatoldgicamente mas estables en el Pacifico ecuatorial. Las relaciones de fase entre
el PWV-TSM se evalUan en los meses en que se produjeron los minimos y maximos
anuales. Se considera que las series de las dos variables estan aproximadamente en fase.
Aunque la variacion promedio anual de ambas variables tiene la misma tendencia,
existe un desfase de un mes en el norte y en el centro (Figura 6.23a, Figura 6.23b) en
cambio en el sur ambas variables estan en fase. Esto dltimo se verifica ya que hacia los
polos, a unos 20 grados de latitud, los ciclos anuales de TSM y PWV estan en fase

(Figura 6.23c) (Gaffen et al., 1992).

6.3 Relacion del PWV con la sequia en la costa norte

Tal como se describid en el capitulo tres, la costa se caracteriza por ser un desierto en el
que préacticamente no hay precipitacion. Debido a esta caracteristica es necesario
preguntarse el significado de la aparicién de una sequia. Como el concepto mismo de
sequia esta asociado a la disminucion de la disponibilidad de agua, queda la interrogante
de cdmo puede disminuir el agua en una region que de por si es seca y no llueve. Esto se
debe a que no es lo mismo sequia que aridez. La sequia es una situacion temporal; la
aridez es inherente a un lugar y esta asociada a una gran duracion. La Costa Peruana es
una region arida en el que sequias son relativamente frecuentes (Rocha, 2006). Entre los
parametros mas conocidos sensibles a las sequia (ver ANEXO C: Glosario) se encuentra

el indice de vegetacion de diferencia normalizada (NDVI) (Gu et al., 2007).
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Un indicador de uso frecuente de la presencia de vegetacion y de la abundancia y vigor
es el NDVI que utiliza la reflectancia de bandas rojo e infrarrojo cercano, siendo uno de
los indices mas utilizados para el monitoreo de la vegetacion (Tucker et al., 1981). Los
indices de vegetacion suministran informacion sobre el comportamiento estacional de la
vegetacion, como indicador del fendmeno de sequia. El analisis a largo plazo de los
indices de vegetacion durante afios himedos, medios y Ssecos es un requisito
indispensable para proporcionar una mejor comprension de respuesta de la vegetacion a
las variaciones climéticas. El papel de la evaluacion del NDVI en la vigilancia de la

sequia se ha descrito en muchas ocasiones durante la ultima década (Gu et al., 2007).

Las series de tiempo de variacion de PWV (Figura 6.18a), TSM (Figura 7.6a) y el
NDVI (Figura 6.24) para la Zona norte muestran patrones semejantes, incluyendo la
correlacion de las anomalias del periodo de sequia de los afios 2003-2005 que fue

detectado por Anculle (2015).

NDVI SPOT/VGT

0.2+

\ \ \ I I
2000 2001 2002 2003 2004 2005 2006 2007 2008 2009 2010

Tiempo (afios)
Figura 6.24. Serie de tiempo de NDVI VGT/SPOT mensual de la costa norte, obtenido de
los maximos compuestos para el periodo 2000- 2010. Observar la anomalia de los efectos de
la sequia regional 2003-2005.
Anculle (2015) documento la ocurrencia de una sequia agricola en la costa norte del

Per0 en el afio 2004 mediante el analisis de anomalias de las series de tiempo de NDVI

evaluado en toda esa area e informacion local. El Plan Regional de Prevencion y
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Atencion de Desastres de la Region Piura para los afios 2005-2010! indica que uno de
los factores que agravan la severidad de las sequias son baja humedad relativa. Segun
este documento en los afios 2003 y 2004 y los primeros meses del 2005, los impactos de
la sequia han ocasionado pérdidas de consideracion en varias provincias del

departamento de Piura.

La sequia se present6 luego de varios afios de problemas menores con la cantidad de
agua (fase liquida y gaseosa) que junto a la sequia, practicamente acabaron con el agua
en los principales reservorios y dejaron los rios con niveles de agua cercanos a sus

minimos historicos (Trivelli y Boucher, 2006).

1 http://www.regionpiura.gob.pe/documentos/plan_prevencion desastres grp.pdf
Fecha de acceso: 10/09/2015
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CAPITULO 7

INTERPRETACION Y DISCUSION DE LOS RESULTADOS

En este capitulo, se describen los principales factores fisicos y geogréficos que tienen
efecto en la distribucion y variacion del PWV en la Costa Peruana, que seran la base en
la descripcion e interpretacion de los resultados del capitulo seis. En la seccion 7.1, se
explica la influencia de temperatura superficial del mar frente al Per en los patrones
climatoldgicos de PWV mostrados en la Figura 6.1. En la seccidén 7.2 se plantea la
zonificacion para el mar peruano de acuerdo a las caracteristicas morfoldgicas de la
costa y el mapa climatolégico de TSM. En la secciéon 7.3, se muestra la variacion
estacional de la TSM y en la seccidon 7.4 se analiza variacion temporal de la TSM
evaluadas en las areas de zonificacion que es gran utilidad en el anlisis de las series de
PWV (Figura 6.18). Finalmente en las secciones 7.5 y 7.6, se describen los patrones
oceanicos y atmosféricos que tienen efecto en la cantidad y distribucion de la humedad

de la atmésfera.

7.1 Distribucion y variacion de la temperatura superficial del mar (TSM) frente al
Peru

El océano tiene influencia sobre el comportamiento de la atmoésfera y el clima. El
océano al ser calentado por los rayos provenientes del Sol se convierte en el almacén de
la mayor parte del calor, convirtiéndose asi en regulador térmico que influye en el
clima. La temperatura de la superficie del mar tiene una gran influencia en el clima.
Incluso los cambios de solo unos pocos grados Celsius en la temperatura del océano,
pueden influir en los fendmenos meteoroldgicos de gran escala, tales como el

Fendmeno de EI Nifio o los ciclones tropicales. Una razén para esta gran influencia es
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que la evaporacion de los océanos es la principal fuente de vapor de agua en la

atmosfera: Mientras mas se caliente el agua mayor es la tasa de evaporacion.

En general, la TSM, con algunas variaciones, dependiendo de las corrientes marinas y
de las masas continentales, varia desde -1.8 °C en los polos a unos 30 °C cerca del
ecuador (Martin, 2014). La temperatura del mar, como parametro fisico, depende del
balance entre la pérdida o ganancia de calor de la superficie del océano, de la mezcla
vertical con el agua por debajo de la superficie y de la adveccion horizontal. Por ser la
Tierra casi esférica y rotar alrededor del Sol con un cierto angulo de inclinacion, la
cantidad de calor que recibe el océano varia con la latitud (Figura 7.1) y la estacion del
afio (Figura 7.4). De esta forma, la temperatura superficial del mar no se distribuye de

forma uniforme y sera mas célida en latitudes bajas y mas frias en latitudes altas.

A continuacion, se describe la distribucién espacio temporal de la TSM del mar peruano
y areas vecinas, con la finalidad de mostrar los patrones de variacion estacional e
interanual. Esta informacion es particularmente atil en la localizacion de frentes
térmicos, de las corrientes en los océanos y el intercambio de energia térmica entre el
océano Yy la atmdsfera (Rojas y Eche, 2006). Ademas, la distribucién espacial y temporal
de los flujos atmosféricos de calor y de vapor de agua son funciones de la temperatura

superficial (Martin, 2014).

El mapa de la Figura 7.1 y las series temporales de la Figura 7.5 fueron obtenidos
usando datos imagenes productos mensuales de TSM del sensor MODIS (capitulo
cuatro) a bordo de los satélites TERRA y AQUA desde el afio 2000 hasta 2010. A pesar
de encontrarse en la zona tropical, en el mar peruano predominan condiciones
templadas a frias que eventualmente son interrumpidas por el Fendmeno de El Nifio que

causa la prevalencia temporal de condiciones tropicales (Talley et al., 2011). En el mapa
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promedio de TSM, mostrado en la Figura 7.1, se ve el contraste entre las aguas frias de
la Corriente de Humboldt con las aguas de la Corriente Ecuatorial, mucho mas célidas.
Las aguas a lo largo de la Costa Peruana se hallan influenciadas por las aguas
subtropicales superficiales al oeste, al norte por las aguas ecuatoriales superficiales y al
sur por las aguas sub-Antérticas. La TSM (Figura 7.1) a lo largo de la Costa Peruana
muestra un aumento hacia el noroeste, siendo las temperaturas cerca de la costa menor
que las temperaturas en mar adentro. Una de las caracteristicas importantes es la
distribucion zonal de las isotermas, comportamiento que se presenta en gran parte del
Océano Pacifico, resaltando en las altas latitudes un notable gradiente zonal. El efecto
del anticiclon del Pacifico Sur (Figura 7.11) produce la defleccidon de las isotermas hacia
el norte en las grandes latitudes y hacia el oeste cerca del ecuador (Figura 7.1). El
notable gradiente zonal frente a la Costa Peruana esta relacionado con el afloramiento

costero que lleva aguas frias a la superficie (Zuta y Guillen, 1970).

La aguas templadas en promedio (20°C-25°C) se encuentran distribuidas en una franja
frente a la costa, que se extiende aproximadamente unos 200 km a la latitud 4°S, hasta
unos 500 km a 14.5°S (Figura 7.1). Frente a Peru, las isotermas de 23°C-25°C se
proyectan hacia el noroeste, en forma de una lengua célida. Esta lengua calida da lugar
al gran contraste térmico con las aguas mas frias pegadas a la costa. A partir de 80°W
hacia el oeste y 15°S hacia el norte, se extiende un area de aguas calientes influenciadas
por aguas del Pacifico Ecuatorial. A partir de la latitud 14.5°S la TSM presenta una
distribucion uniforme tanto hacia el sur como al oeste, entre los 20°C y 24°C en
promedio. Es de destacar una angosta franja de aguas frias, ubicada a partir de la latitud
13.5°S hacia el sur, cuyos valores de TSM varian en promedio entre 19°C y 20°C. La

condicion media de temperatura superficial del mar en la Costa Peruana oscila entre los
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20°C y 24°C. Sin embargo la variacion promedio a lo largo de costa es de 19°C a 27°C

(Figura 7.1).
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Figura 7.1. Distribucion espacial promedio de TSM para el periodo 2000-2010,
obtenido de datos imagenes del sensor MODIS/TERRA. Se observa una “lengua”
relativamente fria frente a la Costa Peruana (entre las latitudes 13.5°S y 18°S) cuyos

valores estan entre 18°C y 20°C.
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7.2 Linea de costa y zonificacion

En consideracion a la variacion seccional del PWV en funcién de la latitud (Figura 6.7),
y la distribucion de TSM (Figura 7.1) se ha planteado la division del mar peruano en

tres grandes zonas, tal como se muestra en la Figura 7.2.
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Figura 7.2. Zonificacion del mar adyacente a la Costa Peruana segun su morfologia. Los
puntos A, B, C se eligieron de acuerdo a la Figura 7.1. Los limites de las areas son,
aproximadamente paralelos a las isotermas mostradas en la Figura 7.1 y la linea de costa.

Cada una estas areas son adyacentes a la Zona norte, Zona centro y Zona sur mostradas en

la Figura 6.17.
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En cada una de estas tres areas (AREAL, AREA2 y AREA 3), se realiz6 la serie de
tiempo de TSM (Figura 7.6). Ademas, con estas series se obtuvo la relacién entre la

TSM con el PWV (evaluada en el océano) en cada una de las tres areas (Figura 6.22).

La zonificacion planteada en la Figura 7.2 correlaciona con la orientacion de la costa
norte, centro y sur. La linea costera del Peru estd comprendida entre las latitudes de
3°30" S y 18°30" S y constituye una frontera fisica del océano, que influye en la
distribucion de la TSM, debido a que configura la direccion de las corrientes oceanicas.
La fisonomia de la linea costera ejerce una influencia apreciable en la orientacion de la

Corriente Costera Peruana y los fendmenos de afloramiento.

7.3 Variacion estacional de la TSM

El promedio de la distribucion del TSM sobre el océano para las cuatro estaciones en el
Hemisferio sur: enero-marzo (verano), abril-junio (otofio), julio-setiembre (invierno),
octubre-diciembre (primavera) se muestra en la Figura 7.3. Estos mapas tienen una gran
correlacion con los mapas estacionales de PWV mostrados en la Figura 6.4. Las
temperaturas maximas se dan en el verano (Figura 7.3a), donde las aguas célidas de la
region ecuatorial se hacen presentes en la region de la costa norte, con valores entre los
23°C y 25°C, frente a la costa de Tumbes y al norte del departamento de Piura. Esta
masa de agua calida se aleja en la estacion de otofio (Figura 7.3b). Las temperaturas mas
bajas, que se presentan en la costa, se dan entre las latitudes 14°S y 16°S durante todo
el afo, en un rango de 15°C y 19°C (Figura 7.3c), esto, debido al fendbmeno de
afloramiento costero o de aguas provenientes del sur (Rojas y Eche, 2006). En la época
de primavera (Figura 7.3d), las temperaturas empiezan a incrementarse alcanzando
valores entre 16°C y 19°C cerca al litoral peruano. Es notable que en la parte sur y

alejada de la costa aln se mantengan las temperaturas frias caracteristicas de la zona
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sur. Lo descrito en la Figura 7.3 a partir de la informacion satelital, se corrobora con los

mapas de la Figura 7.4.
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Figura 7.3. Distribucién espacial promedio por estacion del afio de la TSM
MODIS/TERRA para el periodo 2000-2010. La distribucion de aguas frias es mayor

en invierno y conllevara a una menor evaporacion.

La Figura 7.4 indica con cierto detalle que los valores maximos de TSM se ubican en el

norte del Peru con valores que oscilan en promedio entre 20°C y 25°C en la estacién de
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verano y se encuentran entre las 50 y 100 millas nauticas® de la costa desde Punta Sal
(3°S) hasta el Callao (12° 02'S) y en otofio desde Punta La Negra (6° 05" S) hasta Supe
(11°S) mientras la minimas se observan en invierno y primavera en las primera 50

millas nauticas® (~92 km) (Flores et al., 2013).
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Figura 7.4. Climatologia de la temperatura del mar obtenida a partir de datos “in
situ” en la capa de 0 a 30 m de profundidad, entre las 0 y 100 millas nauticas (~185
km) de la costa (Flores et al., 2013).

En la Figura 7.4, se observa una franja de aguas frias (en azul) que en la estacion de

verano estd mas pegada a la linea de costa, en la estacion de otofio se ensancha frente a

las costas de los departamentos de Lima e Ica, en la estacion de invierno la franja se

11 milla ndutica = 1852 m
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ensancha a lo largo de casi toda la costa alcanzando los valores minimos que oscilan
entre los 15°C y 18°C. La temperatura del mar, es un parametro fisico cuya distribucién
y variacién estan fundamentalmente ligadas a las corrientes oceénicas y la variacion en
la radiacion solar. En vista de ello se hard una descripcion de las corrientes marinas

frente a la costa del Peru (Seccion 7.5).
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Figura 7.5. Series de tiempo promedio mensual de TSM, elaborado a partir de datos
MODIS/TERRA (en verde) y MODIS/AQUA (en rojo), para el periodo 2000-2013 y
2002-2013, en las tres areas mostradas segun la Figura 7.2. Las series son para a) AREA
1, b) AREA 2y c) AREA 3. Observar las anomalias en el AREA 1 para los afios 2003-
2005

135



7.4 Variacién temporal de la TSM

Se calculd los valores mensuales de la TSM promedio para cada una de las areas
definidas de la Figura 7.2: (AREA 1, AREA 2 y AREA 3) y se presentan en las series
temporales de la Figura 7.5. En la Tabla B.2. (ANEXO B), se muestran los conjuntos de
datos usados en las series de tiempo. Las temperaturas méximas en el litoral peruano se
presentan en la estacion de verano en el area norte con un rango promedio de 24°C a
26°C (Figura 7.6a). Al contrario, las temperaturas mas bajas a lo largo del litoral se
encuentra entre los 14°S 'y 18°S (AREA 3, Figura 7.2) y se presentan en invierno con un
rango promedio de 14°C a 16°C (Figura 7.5c). Las series temporales poseen periodos
de variacion anual, con amplitudes entre los valores maximo, y minimo, de por lo

menos 8°C.

En la serie de TSM del AREA 1 (Figura 7.5a) existe una anomalia en los valores
méaximos en los afios 2003, 2004 y 2005 que alcanza sus valores extremos hasta los
23°C siendo por lo general 26°C. Esta anomalia se refleja muy bien en la serie temporal
de PWV en la Zona norte mostrada en la Figura 6.18a del capitulo seis. Esto demuestra
la relacion directa de entre la TSM y el PWV. Por tanto, el periodo de sequia en la Zona

norte, se documenta en el PWV, TSM y en el NDVI.

7.5 Sistema de corrientes marinas frente al Peru

El agua del océano se mueve en forma de olas, mareas y corrientes. Hay dos tipos de
corrientes: superficiales y profundas. Las corrientes superficiales son causadas por el
viento que tiene una accion predominante en las capas superficiales de los océanos. La
fuerza de arrastre de los mismos da lugar a los principales aspectos de la circulacién
oceanica superficial (Zuta y Guillen, 1970). Las corrientes superficiales tienes un gran

efecto sobre el clima mundial debido a que el agua superficial se calienta cerca de la
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linea del ecuador geogréfico, y estas corrientes son las que transfieren el calor hasta
latitudes més altas; en cambio, las corrientes profundas de aguas frias son causadas por

diferencias en la densidad del agua (Britannica Illustrated Science Library, 2008).

Las corrientes calidas tienden a transportar humedad y calor a lo largo de la costa junto
a la cual fluyen. En contraste las corrientes frias (por ejemplo, la Corriente de California
y la Corriente de Humboldt) fluyen hacia el ecuador a lo largo de las costas
occidentales, teniendo un efecto secante y equlibrante térmico en la costa (Petersen et
al., 2011). En general, los patrones de circulacion de las corrientes superficiales
oceanicas prevalecen a lo largo del afio. Sin embargo, la posicion de las corrientes

puede responder a los cambios estacionales debido a la variacion del calentamiento de

la atmosfera y la circulacion atmosférica.

“eo's . ‘ <, = M‘\? - WTMW) ‘ '.". —— :
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Figura 7.6. Sistema Global de Corrientes Superficiales. Las corrientes frias se muestran
en flechas Grand, (2003).
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Entre las latitudes 5°Sy 20°S se localiza aproximadamente el Sistema de Corrientes del
Per( (SCP), que se dirige de sur a norte a lo largo de las costas de Chile, Pert y Ecuador
(Penven et al., 2005). La Corriente de Humboldt es un sistema de corrientes y
contracorrientes de origen ecuatorial y polar, superficiales y subsuperficiales, y en la
cual el afloramiento costero (“upwelling”) son permanentes (Purca, 2005). La Corriente
de Humboldt se puede describir como un gran sistema de transporte, lento de agua fria
hacia el ecuador geogréafico, que se forma como consecuencia de la bifurcacion de la
parte norte de la Corriente Circumpolar Antéartica o Corriente Deriva de los Vientos del
Oeste (Figura 7.6), que al acercarse al continente sudamericano se divide en dos:

Corriente de Humboldt y Corriente del Cabo de Hornos (Strub et al., 1998).

La anchura media de la Corriente de Humboldt es de aproximadamente 800 kilémetros
y su velocidad superficial no excede de 30 cm/s y disminuye rapidamente con la
profundidad (Renault, 2008). Su direccidn es noroeste y en el norte, se alimenta de la
Corriente Ecuatorial del Sur (CES) girando hacia al oeste (Figura 7.7), formando una
lengua de agua fria alrededor de 4°S (Penven et al., 2005, Strub et al., 1998; Renault,

2008).

El Sistema de la Corriente Peruana se caracteriza por dos corrientes superficiales
orientadas hacia el norte: La Corriente Costera Peruana (CCP) y la Corriente Oceéanica
Peruana (COP) y dos corrientes opuestas: la Corriente Sub-superficial Pera-Chile
(CSPC) y la Contra-Corriente Peru-Chile (CCPC), tal como se ve en la Figura 7.7. Las
corrientes superficiales son dominadas por las corrientes dirigidas hacia el ecuador
geografico (COP y CCP). Cerca de la costa la Corriente Costera Peruana se extiende
hasta unos 200 metros de profundidad (Batteen et al., 1995) y se asocia con el

afloramiento de aguas frias y saladas. Aunque el ciclo estacional de la CCP no se
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conoce bien (Penven et al., 2005) las propiedades de las masas de agua sugieren que el
flujo superficial al ecuador es més fuerte en el invierno austral, cuando se maximizan

los vientos hacia el ecuador (Strub et al., 1998; Penven et al., 2005).
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CES : Corriente Ecuatorial del Sur.

CSE : Corriente Sub-superficial Ecuatorial.

CCSE : Contra-Corriente Ecuatorial Sur.

CCPC : Contra-corriente Peru-Chile.

COP : Corriente Oceanica Peruana.
CSPC : Corriente Sub-superficial Peru-Chile.
CCP : Corriente Costera Peruana.

CCSES : Contra-corriente Sub-superficial Ecuatorial Sur.

Figura 7.7. Esquema de las principales corrientes basadas en Penven et al. (2005). Las

lineas continuas representan las corrientes superficiales y las lineas punteadas las
subsuperficiales.
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Cerca al ecuador la Corriente del Peru fluye hacia el oeste como la Corriente Ecuatorial
del Sur (CES) formando una lengua fria ecuatorial al nor-oeste de 4°S (Figura 7.7). Mar
adentro la Corriente Oceanica Peruana (COP) fluye hacia el noroeste siendo mas intensa
que la CCP (Moron, 2000). Se extiende desde la superficie hasta una profundidad de
700 m. Se deduce que se encuentra a una distancia de la costa de 1000 a 1500 km vy se
desvia al oeste alrededor de los 15°S y 20°S (Penven et al., 2005) (Figura 7.7). Entre la
Corriente Costera Peruana (CCP) y la Corriente Oceanica Peruana (COP) fluye hacia el
sur una contracorriente denominada Corriente Superficial Peruana o Corriente Sub-
superficial Pera-Chile (CSPC), fluye hacia los polos sobre el talud continental (Figura
7.7). La CSPC se origina en la Corriente Sub-superficial Ecuatorial (CSE) que se divide
en las Islas Galapagos. Una rama continia como una corriente subsuperficial a lo largo
del ecuador y gira hacia el sur para formar la CSPC, mientras que otra rama fluye hacia

el sureste hasta llegar a la costa alrededor de 5°S.

La CSPC presenta velocidades ligeramente superiores a 20 m/s frente a Punta Falta,
debilitandose su avance hacia el sur. Comienza frente a Talara extendiéndose unos 250
km mar adentro con un flujo méas intenso cerca de los 100 m de profundidad. Esta
corriente trasporta aguas de origen ecuatorial hacia el sur; esta sujeta a variaciones
considerables, tanto estacional como anual; y es probablemente, una consecuencia
directa del alejamiento de la costa de la COP (Moron, 2000). La Contra-Corriente
Ecuatorial Sub-Superficial (CCSES) también denominada Corriente de Cromwel es una
corriente subsuperficial que se inicia en la zona oceanica y se extiende hacia la zona
costera entre los 5°S y 8°S 0 9°S para luego integrarse a la Corriente Peruana
Subsuperficial (Moron, 2000) (Figura 7.7). Se puede ubicar entre los 50 m y 300 m de

profundidad principalmente entre Paita y sur de Punta Falsa (5° Sy 7°S).
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7.6 Forzantes atmosféricos en la costa oeste de Sudamérica

Las variaciones regionales en el clima de América del Sur reflejan la circulacion
atmosférica sobre los océanos y continentes adyacentes, influenciando en las
condiciones climaticas medias y en los ciclos regulares, asi como su variabilidad en
escalas de tiempo que van, desde menos de unos pocos meses hasta mas de un afio
(Veblen et al., 2007). Debido a su considerable extension meridional y la prominente
orografia, América del Sur presenta diversos patrones atmosféricos y climaticos,
incluyendo las caracteristicas tropicales, subtropicales y extratropicales (Garreaud,
2009). La Cordillera de los Andes se encuentra cerca de la costa oeste del continente

representa un gran obstaculo para el flujo de la troposfera (Figura 7.8).
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Figura 7.8. Esquema de la circulacion atmosférica desde la superficie hasta unos 1.5
kilometros sobre el nivel del mar, alrededor de la coordillera de los Andes, Garreaud
(2009).
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El clima maritimo de la costa oeste de Sudameérica resulta de la interaccion de los
sistemas océano-atmosfera combinados con efectos regionales y locales por el limite
tierra-mar. De este sistema, el mas influyente es el Anticiclon del Pacifico Sur (Figuras
7.8 'y 7.9). Se presenta una descripcion resumida de los fendmenos atmosféricos y los
patrones de precipitacion mas importantes que explican el clima del continente y en
particular de la costa oeste de Sudamérica. Estos fendmenos atmosféricos se ven
fuertemente afectados por las caracteristicas topogréficas y los patrones de vegetacion

sobre el continente.

Veblen et al. (2007) analiza los campos medios estacionales y anuales de vientos,
presion y precipitacion usando datos de Reanalisis NCEP-NCAR desde 1979 a 1995.
La Figura 7.9 muestra la precipitacion media anual, la presiéon a nivel del mar y los
vientos de bajo nivel (1000 hPa-850 hPa). La maxima precipitacion ocurre en los
océanos tropicales a lo largo de una banda centrada en aproximadamente 8°N. Esta
banda es la Zona de Convergencia Intertropical (ZCIT); y es una de las principales
caracteristicas de la circulacion global; su posicion varia segun las estaciones del afio
(Figura 7.10). La precipitacion en la ZCIT disminuye ligeramente a medida que se
extiende al norte de América del Sur, en parte debido a la disminucion de la
evaporacion en la superficie, pero todavia produce precipitacion elevada en el
continente, sobre los Andes ecuatoriales, la cuenca occidental del Amazonas, y cerca de
la desembocadura del rio Amazonas. La precipitacion en esta parte del continente se
produce por conveccion himeda (que es mas energética para ascender en forma boyante

el aire desde la superficie hasta la tropopausa) (Veblen et al., 2007; Saavedra, 2010).

La distribucion de velocidades del viento sobre la Costa Peruana (Figura 7.10) permite

que la humedad atmosférica sea desplazada hacia el noroeste, originando la formacién
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del desierto costero a lo largo de las costas de Pert y Chile. Como se observa en la
Figura 7.9, las precipitaciones son casi ausentes sobre amplias areas subtropicales del

océano debido al hundimiento de la troposfera media a gran escala.
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Figura 7.9. Promedio anual de precipitacion (mm/dia), presion a nivel de mar
(contornos cada 2.5 hPa) y de vientos de bajo nivel (escala de la flecha en la parte
inferior). La linea blanca indica la posicion media de la ZCIT. Las letras H y L indican
la posicion de los anticiclones subtropicales y bajos continentales respectivamente
Veblen et al. (2007).

La tasa de hundimiento es dictada principalmente por el enfriamiento radiativo de las

parcelas de aire que han llegado a la alta trop6sfera sobre la ZCIT (Veblen et al., 2007).
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En esta parte se ubica el desierto costero, que en promedio se ubica entre los 8°S y 30°S
(su extension varia de estacién a estacion) conformando el desierto costero mas extenso

(en longitud) y seco de todo el mundo (Saavedra, 2010).

El Anticiclon del Pacifico Sur es el sistema mas influyente que impulsa vientos hacia el
ecuador a lo largo de las costas de Pert y Chile (Figura 7.10). La presencia de la

cordillera de los Andes favorece para que los vientos se desplacen paralelos a la costa.

Strub et al. (1998) elabor6 mapas promedios de vientos para los meses de verano
(Diciembre-Febrero) e invierno (junio-agosto) con datos de la NOAA, NCEP a 1000
hPa (Figura 7.10). EI Anticiclon del Pacifico Sur esta acotado en el norte por la Zona de
Convergencia Intertropical (ZCIT) y en el sur por el frente polar y disturbios a lo largo
del frente asociado con el anticicldn; esta la inversion térmica asociada a la subsidencia
(descenso y compresion adiabéatica del aire) que se desarrolla en la parte superior de la
capa limite marina. En esta zona se observa frecuentemente una cubierta de nubes
estratocimulos y cumulus, cuya base coincide con el nivel de condensacion por mezcla
turbulenta. Esta turbulencia se origina en el enfriamiento radiativo del tope de las nubes
(turbulencia térmica) y en el esfuerzo de los vientos sobre el mar (turbulencia mecéanica)

(Rutllant y Garreaud, 2005).

En el limite norte de la regidn, la Zona de Convergencia Intertropical se mueve de
aproximadamente 10°N en el invierno austral (junio-setiembre) a 2°N-5°N en el verano
austral (diciembre-marzo) (Figura 7.9, Figura 7.10). Cuando la ZCIT se encuentra mas
al norte en el invierno austral, los vientos alisios del sureste vuelven hacia el este de
Ecuador y el norte de Colombia, creando (hacia los polos) vientos descendentes

favorables al lado de la costa. Cuando la ZCIT esta en la posicién sur en el verano
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austral, vientos favorables para las surgencias se encuentran al norte de los 4°N que no

estan bien representados en el modelo de la Figura 7.9.
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Figura 7.10. Climatologia de los vientos durante el invierno y verano austral. Los
vientos son de la NCEP Reanalysis a 1000 hPa, promediado sobre el verano austral
(diciembre-febrero) e invierno (junio-agosto) Strub et al. (1998). ITCZ (Zona de
Convergencia Intertropical: siglas en inglés). La letra H indica la posicion del

anticiclén. S.H es el Hemisferio sur.
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Al sur de 4°S hasta el centro de Chile, los vientos favorables al afloramiento ocurren
durante todo el afio. En el Per0 la estacion donde se presenta vientos favorables para el
afloramiento ocurre en el otofio e invierno austral (abril—octubre) (Figura 7.10) entre
aproximadamente 10°- 20°S (Strub et al., 1998). Los vientos paralelos a la costa son
modificados por efectos regionales, tales como los gradientes de temperatura
perpendiculares a la costa, la linea costera y las pendientes montafiosas. A ellos se
suman efectos locales como la topografia local y la orientacion de la linea de costa, en
especial la asociada a bahias, peninsulas y puntas. Estos factores afectan los flujos
superficiales locales (esfuerzo de vientos) (Strub et al.,, 1998). Altas presiones
subtropicales en la costa oeste de los continentes estan en contacto con las corrientes

ocedanicas frias, las cuales enfrian el aire.
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CAPITULO 8

CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES

8.1 Conclusiones

Del andlisis realizado en esta investigacion, se concluye:

1. La metodologia desarrollada cumplié con el objetivo de mostrar el patron
climatoldgico general de distribucion del PWV en el territorio peruano. Se documenta,

por primera vez, la climatologia del PWV en el territorio peruano y areas vecinas.

2. La climatologia del PWV del territorio peruano caracteriza diferencialmente las
cuatro zonas geograficas del Perd: una territorial, Costa, Sierra y Selva. En la costa los

niveles de PWV aumentan de sur a norte.

3. Los mapas de variacién estacional del PWV en el territorio peruano y areas vecinas,

reflejan claramente la influencia de la temperatura, la topografia y de los vientos.

4. El andlisis detallado del PWV en la Costa Peruana muestra una disminucion de PWV
de norte a sur en funcién de la latitud geogréafica y de la altitud sobre el nivel medio del
mar. La variacion latitudinal es seccionalmente continuo, reflejando la influencia de los

patrones oceanicos de la TSM.

4-Se documenta, por primera vez, las series temporales de PWV en las tres zonas de la
Costa Peruana. Estas se caracterizan por estar dominadas por el ciclo estacional, con
valores maximos durante el verano y minimos en invierno. La amplitud de variacion de
las series depende de la ubicacién geogréafica, siendo menor en el norte y mayor en el

sur.
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6-Las series de PWV en la costa correlacionan bien con la variacion de la TSM del area

oceanica vecina.

7- La comparacion entre las series temporales de PWV MODIS/TERRA y PWV
MODIS/AQUA muestra elevadas correlaciones (>0.9) indicando una notable similitud

en las estimaciones de ambos sensores.

8-En la serie de tiempo de los méximos compuestos de PWV en la Costa Norte
muestran una anomalia de maximos en los afios 2003, 2004 y 2005 que correlaciona con
la anomalia de TSM y NDVI en esos mismos afios a consecuencia de una sequia en esa
region. En las Zonas Centro y Sur, las series temporales no evidencian anomalias

apreciables en los valores extremos.

8.2 Recomendaciones

1- La distribucion de PWV no es un fendmeno aislado y esta estrechamente relacionada
con otras variables atmosféricas (presion, temperatura del aire) y de superficie
(temperatura del suelo). En esta investigacion sélo se ha considerado cuantitativamente
como factores influyentes la TSM y la elevacion. En futuras investigaciones, para un
analisis mas completo de la distribucion de PWV, se recomienda complementar la
investigacion realizada con otras variables como la temperatura del aire y del suelo, la

radiacion neta, el efecto de los vientos y de la presion.

2- Se recomienda se realicen estudios mas exhaustivos de la distribucion del PWV en el
territorio peruano mediante la combinacion de observaciones convencionales y de

satélites, validaciones con GPS y mediciones por radiosondeo.
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ANEXO A

PROGRAMAS REALIZADOS EN IDL PARA EL PROCESAMIENTO DE LAS
IMAGENES

A.1 GEORREFERENCIACION AUTOMATIZADA DE LAS IMAGENES
LEVEL 2 PWV MODIS NIR.

; UNMSM-FCF-LABTEL 12/05/2013 JHON BRAYAN GUERRERO SALINAS
; NOMBRE DEL PROGRAMA: test_batch_modis_conversion_I2_swath.PRO
; PROPOSITO: GEORREFERENCIACION DE LAS IMAGENES DIARIAS DE PWV
PRO test_batch_modis_conversion_I2_swath

envi

;envi, /restore_base_save_files

;envi_batch_init, log_file="batch.txt'

compile_opt idl2

;Llamamos a la lista de archivos

files = file_search('C:\Users\My Computer\Desktop\DATOS_HDF\,

* hdf',count=count)

FOR i=0,count-1 DO BEGIN

;Locacion de salida

k=STRCOMPRESS(string(i+1),/REMOVE_ALL)

output_location ='C:\Users\My

Computer\Desktop\MOZAICO\IMAGENES _GEORREFERENCIADAS\;+k +' '
output_rootname = strmid(file_basename(files]i]),0,39)

swath_name = 'mod05'

sd_names = ['Water_Vapor_Near_Infrared’]

;Esquema de Método de salida es:

;0 = Standard, 1 = Projected, 2 = Standard and Projected

out_method =1

;datum="WGS-84'

output_projection = envi_proj_create(/geographic)

;output_projection = envi_proj_create(/UTM,zone=20,/south, datum=datum)
interpolation_method = 6

background=0 ;este valores por lo general son NaN
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fill_replace_value=0 ;este valores por lo general son NaN

;el numero 6 se indica como la traiangulacion por Nearest Neighbor
convert_modis_data, in_file=modis_swath_file, $

out_path=output_location, out_root=output_rootname, $

/higher_product, /swath, swt_name=swath_name, $

sd_names=sd_names, out_method=out_method, out_proj=output_projection,
num_x_pts=50, num_y pts=50,$

interp_method=interpolation_method,background=background,fill_replace_value=fill_r
eplace_value, /no_msg
endfor

envi_batch_status_window, /off
END

A.2 GENERACION DE MAXIMO VALOR COMPUESTO

- UNMSM-FCF-LABTEL 05/07/2013 JHON BRAYAN GUERRERO SALINAS
: NOMBRE DEL PROGRAMA: COMPUESTO AUTOMATIZADO.PRO

- PROPOSITO: REALIZAR EL MAXIMO COMPUESTO MENSUAL

pro COMPUESTO_AUTOMATIZADO

files = FILE_SEARCH('C:\Users\My Computer\Desktop\COMPUESTOS\*.HDR,
count=count)

;automatizando

for k=0,count-1 do begin

name = file_basename(files)

n=strlen(name(k))

envi_open_file, files(k), r_fid=fid

envi_file_query, fid, ns=ns, nl=nl, nb=nb, data_type=dt, dims=dims

inherit = envi_set_inheritance(fid, dims, /spatial)

;output_file="C:\Users\My
Computer\Desktop\COMPUESTOS\'+'COMPUESTO_'+strmid(strmid(name,0,n),8)
output_file="C:\Users\My
Computer\Desktop\COMPUESTOS\'+'COMPUESTO_"+strmid(strmid(name(k),0,n-
4).8)

openw, lun, output_file, /get_lun

for i=0, nl-1 do begin
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slice = envi_get_slice(fid=fid, line=i, pos=pos, xs=0, xe=ns-1, /bip)

for j=0, ns-1 do begin max_value = max(slice[*,j])

writeu, lun, max_value

endfor

endfor

envi_setup_head, inherit=inherit, nb=1, data_type=dt, fnrame=output_file,interleave=0,
ns=ns, nl=nl, offset=0, /write ,/open

ENVI_FILE_MNG, id=fid,  REMOVE

endfor

END

A.3 CORTE ESPACIAL AUTOMATIZADO

; UNMSM-FCF-LABTEL 08/06/2013 JHON BRAYAN GUERRERO SALINAS
; NOMBRE DEL PROGRAMA: CORTE_AUTOMATIZADO.PRO
; PROPOSITO: CORTE AUTOMATIZADO DE LAS IMAGENES DIARIAS DE PWV

PRO CORTE_AUTOMATIZADO

;Este cddigo es Util para realizar el corte automatizado de una gran ;cantidad de

;imagenes con un shapefile

files= FILE_SEARCH('C:\Users\My Computer\Desktop\datos\*.HDR', count=count)
ssi=file_basename(files)

ssl=strarr(count)

out_bname=strarr(count)

for i=0,count-1 do begin

ss1[i]=STRMID(ssi[i],0,STRPOS(ssi[i],."HDR?"))
out_bname[i]J=STRMID(files(i),-1,STRPOS(STRMID(files(i),-1), .HDR")

endfor

for k=0,count-1 do begin

envi_open_file, out_bname(k), r_fid=fid

if (fid eq -1) then return

envi_file_query, fid, bnames=bnames, sname=sname, nb=nb
pos=lindgen(nb)

evf_fname='C:\Users\My Computer\datos\vector.evf'
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;evf_fname = dialog_pickfile(title="selecciona el vector’)
envi_check_save, /vector

evf_open, evf_fname, vec=vec, /no_warning

evf_id = vec.id

roi_ids = envi_get _roi_ids(fid=fid, /include_evfs)
envi_roi_compute_spatial_boundry, roi_ids, dims, fid=fid

envi_doit, 'resize_doit', fid=fid, dims=dims, pos=pos,rfact=[1.,1.], /in_memory,
r_fid=sub_fid

envi_file_query, sub_fid, ns=ns, nl=nl, dims=dims

envi_mask_doit, evf_id=evf id, evf fid=sub_fid, ns=ns, nl=nl, and_or=0,/inside,
/in_memory, r_fid=m_fid

out_name="C:\Users\My Computer\Desktop\CORTADO\'+ss1[k]
envi_mask_apply_doit, fid=sub_fid, pos=pos, dims=dims, m_fid=m_fid,
m_pos=0I,value=0, out_bname=bnames, out_name=out_name

;borramos los archivos cargadoa al ENVI

fids = envi_get_file_ids()

;aprint, ‘el valor de fids es',fids

ss=n_elements(fids)

FOR i=0, ss-1 DO BEGIN

envi_file_mng, id=fids[i], /remove

end

endfor

END
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ANEXO B

Tabla B.1. Datos promedios obtenidos de PWV MODIS/TERRA (en cm) de los
compuestos mensuales en las tres zonas (Figura 6.17), entre los 0 y 1000 msnm.
(a) Zona norte
XANES ENE | FEB | MAR |[ABR | MAY | JUN | JUL | AGO | SET | OCT | NOV | DIC
2000 | - - 5.742 | 5.992 | 5.931 | 5.240 | 4.840 | 4.757 | 5.053 | 4.935 | 5.207 | 5.405
2001 | 5590 | 5.561 | 6.108 | 6.120 | 5.887 | 4.822 | 4.905 | 4.418 | 4.911 | 4.890 | 5.409 | 5.503
2002 | 5418 | 5.719 | 6.215 | 6.200 | 5.824 | 4.936 | 4.885 | 4.679 | 5.046 | 5.283 | 5.561 | 5.845
2003 | 5,602 | 5.805 | 5.696 | 5.855 | 5.557 | 5.304 | 5.065 | 4.925 | 4.911 | 4.976 | 5.248 | 5.329
2004 | 5474 | 5.735 | 5.878 | 5.663 | 5.644 | 5.127 | 5.008 | 4.674 | 5.062 | 5.269 | 5.350 | 5.460
2005 | 5575 | 5.545 | 6.043 | 6.001 | 5.445 | 5.377 | 4.772 | 4.798 | 4.712 | 5.264 | 5.194 | 5.397
2006 | 5618 | 6.032 | 6.086 | 6.060 | 5.472 | 5.379 | 4.749 | 5.060 | 5.190 | 4.936 | 5.433 | 5.721
2007 | 5.823 | 5.558 | 6.118 | 5.931 | 5.727 | 5.159 | 5.005 | 4.829 | 4.828 | 4.784 | 5.243 | 5.209
2008 | 5390 | 5.818 | 6.143 | 5.781 | 5.453 | 5.171 | 5.041 | 4.742 | 4.897 | 5.201 | 5.050 | 4.947
2009 | 5539 | 5.784 | 5.825 | 5.739 | 5.500 | 5.180 | 4.989 | 4.969 | 5.035 | 5.018 | 5.550 | 5.510
2010 | 5822 | 5.979 | 6.428 | 6.348 | 5.986 | 5.229 | 5.050 | 4.855 | 4.785 | 4.579 | 4.579 | 5.155
2011 | 5106 | 5.157 | 5.385 | 5.983 | 5.425 | 5.303 | 5.038 | 4.722 | 5.018 | 4.714 | 5.099 | 5.344
2012 | 5584 | 5.961 | 6.267 | 6.108 | 5.807 | 5.366 | 4.827 | 4.831 | 5.046 | 4.923 | 5.420 | 5.390
2013 | 5589 | 5.710 | 6.296 | 6.021 | 5.819 | 5.271 | 4.966 | 4.950 | 4.915 | 5.201 | 4.962 | 5.368
PR | 5548 | 5.720 | 6.016 | 5.986 | 5.677 | 5.204 | 4.938 | 4.801 | 4.958 | 4.998 | 5.236 | 5.399
DE | 0.184 | 0.231 | 0.280 | 0.185 | 0.200 | 0.162 | 0.108 | 0.158 | 0.129 | 0.221 | 0.260 | 0.222
(b) Zona centro
MES | ENE | FEB | MAR | ABR | MAY | JUN | JUL | AGO | SET | OCT | NOV | DIC
ANO
2000 | - - 5.256 | 5.333 | 5.099 | 3.760 | 3.598 | 3.264 | 3.924 | 4.356 | 4.446 | 5.160
2001 | 5295 | 5.421| 5.565 | 5.524 | 4.868 | 3.929 | 3.628 | 2.995 | 4.367 | 4.141 | 4.903 | 4.475
2002 | 5120 | 5.156 | 5.675 | 5.422 | 4.532 | 3.703 | 3.491 | 3.354 | 4.120 | 4.330 | 5.103 | 5.191
2003 | 5497 | 5471 | 5.324 | 5.229 | 4.824 | 3.751 | 3.793 | 3.660 | 3.468 | 4.172 | 4.340 | 4.915
2004 | 4.828 | 5.504 | 5.663 | 5.262 | 4.349 | 3.467 | 4.174 | 3.326 | 4.223 | 4.126 | 4.842 | 5.126
2005 | 5201 | 5.384 | 5.413 | 5.358 | 3.918 | 3.311 | 3.237 | 3.187 | 3.330 | 3.887 | 4.104 | 5.022
2006 | 5418 | 5.675 | 5.612 | 5.323 | 4.440 | 4.157 | 3.239 | 3.850 | 3.894 | 3.886 | 4.655 | 4.987
2007 | 53999 | 5.183 | 5.676 | 5.450 | 4.865 | 3.789 | 3.314 | 3.472 | 3.560 | 4.070 | 4.258 | 4.779
2008 | 5259 | 5.319 | 5.421 | 4.731 | 4.027 | 3.685 | 3.289 | 3.678 | 3.372 | 4.527 | 4.472 | 4.365
2009 | 5241 | 5527 | 5.454 | 5.092 | 4.770 | 3.412 | 3.302 | 3.466 | 3.567 | 4.306 | 4.969 | 4.965
2010 | 53164 | 5.513 | 5.697 | 5.692 | 4.909 | 4.046 | 3.513 | 3.376 | 3.650 | 3.803 | 3.803 | 4.870
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2011 | 5274 | 5.314| 5.161 | 5403 | 4.398 | 3.863 | 3.806 | 3.336 | 3.890 | 3.497 | 4.423 | 5.259

2012 | 5097 | 5.549 | 5.732 | 5.392 | 4.655 | 3.852 | 3.398 | 3.209 | 3.946 | 4.507 | 4.735 | 4.950

2013 | 5199 | 5.652 | 5.848 | 4.803 | 4.718 | 4.091 | 3.778 | 3.547 | 3.907 | 4.545 | 4.280 | 4.910

PR | 5242 | 5436 | 55355 | 5.287 | 4.598 | 3.772 | 3.54 | 3.408 | 3.801 | 4.154 | 4.524 | 4.927

DE | 0.169 | 0.1611 | 0.200 | 0.261 | 0.341 | 0.250 | 0.275 | 0.224 | 0.318 | 0.306 | 0.364 | 0.253

(b) Zona sur

MES | ENE | FEB | MAR |ABR MAY | JUN | JUL | AGO | SET | OCT | NOV | DIC
ANO

2000 | - - 5.267 | 4.909 | 4.432 | 3524 | 2521 | 2.563 | 2.632 | 3.574 | 3.450 | 4.518
2001 | 5172 | 5.800 | 5713 | 5.159 | 4.280 | 3.111 | 2.901 | 3.020 | 3.683 | 3.444 | 4.067 | 4.124
2002 | 5211 | 5581 | 5.626 | 5.232 | 3.847 | 3.127 | 3.205 | 2.838 | 3.023 | 3.183 | 4.349 | 4.285
2003 | 5114 | 5.193 | 5.391 | 4.398 | 3.895 | 2.694 | 3.305 | 2.452 | 2.772 | 3.333 | 3.250 | 4.392
2004 | 5172 | 5.794 | 5.400 | 4.765 | 3.496 | 2.741 | 3.753 | 2.909 | 3.128 | 2.840 | 3.787 | 4.924
2005 | 5357 | 5.188 | 5.558 | 4.663 | 3.116 | 2.051 | 2.410 | 2.084 | 2.738 | 2.419 | 2.902 | 4.894
2006 | 5102 | 6.010 | 5746 | 4.851 | 4.270 | 2.801 | 2.598 | 2.756 | 3.007 | 3.034 | 4.054 | 3.959
2007 | 5223 | 5.334 | 5508 | 4.851 | 3.550 | 2.806 | 2.497 | 2.457 | 2.685 | 3.452 | 3.379 | 4.272
2008 | 5465 | 5.178 | 5.139 | 3.774 | 2.672 | 2.896 | 2.057 | 2.407 | 2.478 | 3.186 | 3.751 | 4.259
2009 | 5045 | 5.307 | 5.213 | 4.725 | 4.076 | 2.360 | 2.587 | 2.484 | 2.838 | 3.157 | 3.873 | 4.171
2010 | 4.808 | 5.5013 | 4.965 | 4.683 | 4.592 | 2.937 | 2.326 | 2.413 | 2.835 | 3.079 | 3.079 | 4.316
2011 | 5188 | 5.436 | 4.688 | 5.304 | 3.470 | 3.212 | 3.185 | 2.586 | 2.534 | 2.787 | 4.139 | 5.281
2012 | 5473 | 5.846 | 5.609 | 5.3210 | 3.983 | 2.992 | 2532 | 2.369 | 2.979 | 3.816 | 3.507 | 4.778
2013 | 5200 | 5.733 | 6.058 | 4.031 | 3.847 | 3.795 | 3.047 | 2.643 | 3.062 | 3.631 | 3.437 | 4.553
PR | 5195 | 5531 | 5420 | 4.762 | 3.8236 | 2.932 | 2.7804 | 2.570 | 2.885 | 3.210 | 3.644 | 4.480
DE | 0175 | 0.284 | 0.350 | 0.454 | 0.5262 | 0.4365 | 0.4639 | 0.247 | 0.304 | 0.372 | 0.427 | 0.368

PR: Promedio (cm), DE: Desviacion estandar (cm)
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Tabla B.2. Datos promedios obtenidos de TSM MODIS/TERRA (°C) de cada una de

las areas definidas de la Figura 7.3: (AREA 1, AREA 2 y AREA 3).

(a) AREA 1
MES
ANO ENE FEB | MAR |ABR MAY | JUN JUL | AGO | SET | OCT | NOV | DIC
2000 NaN 24.712 22.543 23.233 20.717 19.798 18.676 18.482 17.801 18.953 19.081 20.211
2001 21.325 24.067 26.597 23.033 19.895 19.637 18.593 17.866 17.429 17.95 18.797 20.791
2002 21.38 24,721 26.746 23.957 21.603 19.747 18.65 18.373 18.763 20.322 21.123 22.029
2003 22.507 23.278 23.304 20.258 20.024 19.453 18.469 19.377 18.321 19.958 20.757 20.889
2004 21.987 23.405 22.763 21.886 19.691 18.395 18.344 17.618 18.7 20.262 21.042 20.316
2005 22.383 22.77 21.739 22.483 21.909 19.136 18.424 17.26 17.699 18.084 19.891 20.772
2006 21.985 25.003 23.552 20.047 20.963 20.382 20.154 19.617 19.363 21.125 20.988 20.973
2007 23.237 23.435 22.532 20.474 18.943 20.213 17.533 17.376 17.046 17.687 18.311 19.455
2008 22.147 25.454 25.964 22.768 21.021 21.45 20.754 19.933 19.01 18.678 19.316 19.973
2009 21.313 23.679 24.195 22.791 21.991 21.013 19.857 19.237 18.022 18.299 20.201 22.565
2010 23.245 24.419 23.797 23.42 21.889 19.904 17.975 16.946 16.899 17.347 18.413 19.798
2011 21.318 24,51 23.158 22.661 22.17 21.431 20.154 185 17.203 19.145 19.152 19.197
2012 22.286 25.397 24.894 24.592 22.705 21.522 21.007 18.648 19.017 18.894 18.956 20.022
2013 22.115 23.119 23.702 21.177 19.47 19.284 18.034 17.424 18.015 17.64 20.437 20.449
PR 22.094 24,141 23.963 22.341 20.928 20.098 19.045 18.333 18.092 18.882 19.748 20.531
DE 0.662 0.87 1.554 1.394 1.167 0.958 1111 0.953 0.793 1.159 1.007 0.921
(a) AREA 2
MES
ARO ENE FEB | MAR |ABR MAY | JUN JUL | AGO | SET | OCT | NOV | DIC
2000 NaN 23.469 22.488 21.526 19.806 18.927 17.662 17.89 17.129 17.932 18.759 20.812
2001 22.248 24.208 24.042 22.011 19.351 18.231 17.753 16.629 15.947 17.148 18.137 20.162
2002 21.74 23.694 24.845 23.425 21.74 19.75 17.694 17.122 17.307 18.456 19.261 21.205
2003 22.443 24.154 23.2 20.712 19.9 18.482 18.211 17.22 16.416 17.708 19.8 20.734
2004 22.683 23.721 22.913 21.956 19.231 17.83 17.49 17.434 17.408 18.093 19.206 20.974
2005 22.938 22.625 22.756 21.46 20.797 16.808 15.902 15.332 14.197 16.373 18.015 20.719
2006 22.599 23.783 22.34 20.645 20.329 19.294 19.238 18.353 18.314 18.964 20.185 20.988
2007 23.18 23.928 23.002 21 19.125 18.192 17.339 15.502 15.45 15.922 17.361 19.602
2008 21.992 23.474 24.263 20.673 19.523 18.548 19.078 17.691 17.179 17.489 18.946 20.796
2009 21.747 23.045 23.625 22.481 20.549 19.525 18.19 16.752 15.353 15.931 19.01 20.922
2010 23.266 24.079 23.458 22.606 20.79 19.332 16.857 14.028 14.967 16.096 18.219 19.545
2011 21.393 23.498 22.827 20.902 21.066 20.268 18.748 16.009 14.772 17.917 19.104 20.313
2012 21.877 23.737 23.562 23.491 22.171 21.494 20.388 18.183 17.752 17.93 18.899 20.484
2013 22.414 23.399 22.335 19.913 19.206 18.132 16.655 16.415 16.8 16.657 18.559 21.058
PR 22.348 23.63 23.261 21.629 20.256 18.915 17.943 16.754 16.357 17.33 18.819 20.594
DE 0.583 0.431 0.751 1.083 0.973 1.157 1.159 1.218 1.252 0.985 0.733 0.518
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(b) AREA 3

XINES ENE | FEB | MAR |ABR MAY | JUN | JUL | AGO | SET | OCT | NOV | DIC
2000 NaN 22.897 22.092 21.966 20.056 18.312 16.621 16.223 16.48 18.036 19.718 21.889
2001 23.565 24.149 23.833 21.776 19.836 17.818 16.48 15.745 16.358 18.092 19.377 21.122
2002 23.379 23.62 23.585 21.504 20.34 18.072 17.064 16.694 17.59 18.286 19.351 21.544
2003 23.056 24.136 22.954 21.616 20.194 17.357 17.755 17.019 17.042 18.807 | 20.374 21.666
2004 23.527 23.559 22.944 22.173 19.675 17.378 16.558 17.066 17.541 17.948 19.283 21.586
2005 23.624 22.919 23.027 21.123 19.844 17.376 16.941 16.016 15.357 15.655 19.108 21.188
2006 23.29 24.068 22.779 21.119 20.653 18.876 18.05 17.214 17.294 18.351 | 20.022 21.478
2007 23.788 23.563 22.928 20.72 17.984 17.071 15.731 14.68 14.444 16.82 18.43 20.29
2008 22.943 23.009 22.856 21.47 18.582 17.394 16.849 15.568 16.963 17.157 19.818 2177
2009 22.876 23.772 23.356 22.71 20.483 18.392 16.617 15.287 14.786 17.179 19.61 21.32
2010 22.914 23.646 23.283 22.322 19.921 16.289 16.874 14.557 15.707 17.235 19.427 20.5
2011 21.838 23.784 22.597 20.951 19.771 18.857 17.019 16.318 15.04 17.899 19.614 20.926
2012 22.636 24.283 24.26 22.698 20.45 19.525 18.326 17.254 16.957 17.593 19.313 21.528
2013 23.172 24.106 22.804 21.552 20.053 18.27 16.759 16.632 16.838 17.052 19.913 21.859

PR 23.124 23.679 23.093 21.693 19.846 17.928 16.975 16.162 16.314 17.579 19.526 21.333

DE 0.515 0.466 0.542 0.621 0.733 0.853 0.673 0.897 1.056 0.8 0.464 0.486

PR: Promedio (cm), DE: Desviacion estandar (cm)
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ANEXO C

C.1GLOSARIO

DISPERSION: Segin el Glosario de Meteorologia de la Sociedad Americana de

Meteorologia® esta se define como:

El proceso en la que las diferentes longitudes de onda de la luz viajan a diferentes
velocidades cuando se mueven a través de una sustancia. La dispersion es una
consecuencia de la respuesta dependiente de la longitud de onda que es inherente en los

atomos y moléculas individuales a la excitacion por un campo armanico en el tiempo.

Por medio de la dispersion de un haz de luz compuesto de muchas longitudes de onda,
se pueden separar espacialmente (dispersion angular) en sus componente como, por

ejemplo, por medio de un prisma. El arco iris debe sus colores a la dispersion angular.

NIEBLA: Segun el Glosario de términos usados en agrometeorologia (WMO, 1990)
esta se define como:

(1) Suspensiéon de gotas muy pequefias de agua en la atmosfera, que reducen,
generalmente la visibilidad horizontal en la superficie de la Tierra, a menos de 1
kilometro.

(2) Niebla mojante. Niebla formada por pequefias gotas de agua los suficientemente
gruesas como para depositar agua sobre los objetos.

(3) Niebla helada. Niebla formada por pequefias gotas de agua supercongeladas que

causan deposito de helada sobre los objetos expuestos.

1 AMERICAN METEOROLOGICAL SOCIETY, METEOROLOGY GLOSSARY
(http://glossary.ametsoc.org/wiki/Main_Page). Fecha de acceso: 10-10-2015.
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(4) Niebla de Adveccion. Niebla que se forma en la parte inferior de la masa de aire
himedo que se mueve sobre una superficie mas fria.

(5) Niebla causada por radiacién. Niebla causada por la radiacion nocturna,
suficiente para llevar un enfriamiento del aire, cerca de la superficie hasta la
condensacion del vapor de agua contenido en este aire.

(6) Niebla de inversion. Niebla provocada por el descenso hasta el suelo de una
masa de nubes de estratos, formada por una inversion.

(7) Niebla de evaporacion. Niebla, en la cual se lleva a la saturacion una masa de
aire frio y estable, por la evaporacion rapida de una superficie subyacente de
agua caliente.

(8) Niebla de pendiente. Niebla formada sobre la pendiente de colinas y montafias
expuestas al viento, debido a la ascension forzada del aire y consecuente

expansion y enfriamiento adiabaticos.

La Unica diferencia entre neblina y niebla se expresa en términos de visibilidad: Si el
fendmeno meteoroldgico da una vision de 1 km o menos, es considerado como niebla; y

si permite ver a mas de 1 km, el fenémeno es considerado como neblina.

SCATTERING: Es el proceso por el cual la direccion del movimiento de la radiacion o
particulas es cambiada de forma aleatoria cuando pasa a través de un medio, causado
por las colisiones entre los constituyentes de la radiacion con las particulas del medio?.

A menudo el concepto de scattering es confundido con el de dispersion. Ambos son
conceptos que se refieren a fenomenos fisicos diferentes. La palabra scattering no tiene
una traduccion al idioma espariol, por lo que se utiliza en su forma original del idioma

inglés.

2 (http://www.yourdictionary.com/scattering#websters. Fecha de acceso: 01-06-2016)
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En la atmdsfera, Lillesand et al., (2004) indica que, el “scattering” atmosférico es la
difusion impredecible de la radiacion por particulas en la atmdsfera. Difiere de la
reflexion ya que en esta, la direccion es predecible. Depende de la longitud de onda.
Decrece con el incremento en la longitud de onda de la radiacion. Existen tres tipos de

“scattering”: Rayleigh, Mie y scatteting no selectivo.

SEQUIA: Segun el Glosario de términos usados en agrometeorologia (WMO, 1990) esta
se define como:

(1) Ausencia prolongada, marcada deficiencia, o pobre distribucién de la precipitacion.
(2) Deficiencia sostenida de una area regionalmente extensa en precipitacion (lluvia
y/nieve). Todas las otras definiciones estan relacionadas al efecto e impacto bajo el
normal de precipitacion en la agricultura, recursos hidricos, etc. de alli los términos tales
como sequia agricola, sequia hidrolégica.

(3) Un anormal periodo seco suficientemente prolongado para que la falta de agua cause
un serio desbalance hidrologico (esto es dafios a los cultivos, carestia de agua, etc.) en la
zona afectada. La severidad de la sequia depende del grado de deficiencia de humedad,
la duracion y (a menor grado) del tamafio del area afectada. En general, el término debe
ser reservado para periodos de deficiencia de humedad que son relativamente extensos

tanto en el tiempo como en el espacio.

SOMBRA DE LLUVIA: Una sombra de lluvia es una region desértica causada por el
bloqueo de la precipitacion debido a la presencia de montafias elevadas®. A un lado de
las montarias los sistemas de precipitacion y nieve prevalecen, en cambio al otro lado de

las montarias, la precipitacion es blogueada generando regiones secas.

3( http://education.nationalgeographic.com/encyclopedia/rain-shadow/. Fecha de acceso:02-11-2015)
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