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RESUMEN

Los modelos numéricos constituyen hoy en d́ıa una herramienta indispensable para
la comunidad meteorológica, tanto para fines operativos como de investigación.
En nuestra región, los modelos BRAMS y WRF han sido utilizados con diversos
fines. En particular, a partir de Noviembre de 2010 se procesa en el Servicio
Meteorológico Nacional, una versión del BRAMS de pronóstico diario a 18 horas
de alta resolución sobre la Provincia de Buenos Aires. Dado que el uso del modelo
WRF se está incrementando año a año en la comunidad cient́ıfica, es el objetivo
de este trabajo hacer una comparación entre pronósticos generados por el WRF y
los que se procesan diariamente en el SMN con el BRAMS, utilizando anidados de
resolución mayor a la utilizada hasta el momento en nuestro páıs en tiempo real. Se
evalúa el desempeño de ambos durante el peŕıodo de verano del Hemisferio Sur 2010
- 2011. A partir del análisis de la precipitación se pudo concluir que mediante el uso
de modelos de mayor resolución se pueden representar máximos de precipitación en
casos de precipitación intensa, que no se logran detectar con el modelo de menor
resolución. Además, se realizó la verificación del perfil vertical termodinámico en la
estación aerológica de Ezeiza, la cual mostró que ambos modelos poseen habilidad en
representar la estructura vertical de la atmósfera, aunque con algunas limitaciones
en la capa ĺımite.
Palabras clave: pronóstico numérico, desempeño, alta resolución.

PERFORMANCE OF FORECASTS FROM HIGH RESOLUTION MODELS, IN A
LIMITED AREA: ANALYSIS OF THE 2010-2011 SUMMER SEASON.

ABSTRACT

Nowadays, numerical models constitute an essential tool for the meteorological
community, both for operative and research applications. In our region, the BRAMS
and the WRF models have been used with different purposes. Particularly, since
November 2010, a version of the BRAMS model is processed daily in the National
Weather Service with an 18 hours high resolution forecast over Buenos Aires
Province. Given the increased use in the scientific community of the WRF model,

Dirección Electrónica: mariaeugeniadillon@yahoo.com.ar
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the objective of this paper is to compare WRF forecasts with the ones that are daily
produced by the BRAMS at the SMN, using nests with the resolution higher than
any other used in our country in real time. Their performance is evaluated during
the South Hemisphere summer season 2010 - 2011. Analyzing the precipitation from
the whole period, it was concluded that using higher resolution models, maxima of
precipitation could be represented in intense precipitation cases, while they were not
detected by smaller resolution models. The vertical thermodynamic profile was also
verified in the Ezeiza aerologic station, and it was found that the high resolution
models are skillful for representing the atmospheric vertical structure, although they
show some limitations in the boundary layer.
Keywords: numerical forecast, verification, high resolution.

1. INTRODUCCIÓN

El sudeste de Sudamérica y en particular
Argentina, juntamente con las planicies de
Estados Unidos y las del ŕıo Ganges, se
caracterizan por presentar la mayor frecuencia
de los eventos convectivos más extremos en el
planeta (Zipser y otros, 2006). En particular,
el jet de capas bajas de Sudamérica (SALLJ)
favorece el desarrollo de dichos sistemas en
el sudeste de la región. Salio y otros (2007)
detectaron una frecuencia de ocurrencia de
Sistemas Convectivos de Mesoescala (MCS)
extensos de 41 % durante d́ıas con SALLJ al
sur de 23o S, mientras que en ausencia de este
fenómeno la ocurrencia fue de sólo un 12 %, en
un análisis de 3 años.

A partir de una climatoloǵıa de la distribución
espacial de eventos de tiempo severo asociados
con convección húmeda profunda, durante
el peŕıodo 2000-2005 en el centro-norte de
Argentina, se halló que la provincia de Buenos
Aires es muy activa en situaciones de granizo,
ráfagas de viento intensas y precipitación mayor
a 30 mmh−1 (Matsudo y Salio, 2011). Por otro
lado, Altinger (1999) presenta un resumen de
los fenómenos severos registrados entre 1928 y
1999 en la República Argentina, incluyendo en
su categorización diferentes tipos de tormentas
y tornados, entre otros. La autora muestra que
la mayor ocurrencia de dichos fenómenos es
durante los meses de primavera y verano, en las
provincias de Buenos Aires y Córdoba.

Dadas las evidencias de la existencia de
fenómenos convectivos en el Sudeste de
Sudamérica, en particular en Buenos Aires, es
de gran interés su pronóstico a corto plazo.
Para ello se necesitan tanto observaciones de
alta resolución temporal y espacial (in situ,
satelitales, de distintos tipos de radares, entre
otras) como salidas de modelos numéricos (de
escala convectiva y también regionales). Al
respecto, los Centros de Predicción de distintos
páıses muestran una tendencia al uso de
modelos numéricos de alta resolución como una
herramienta indispensable para el pronóstico de
fenómenos convectivos (Steppeler y otros, 2003;
Kain y otros, 2006; Narita y Ohmori, 2007; Lean
y otros, 2008; Kain y otros, 2008; Weisman y
otros, 2008). Sin embargo, no hay un consenso
respecto al tamaño de ret́ıcula más conveniente,
ya que algunos autores priorizan un bajo costo
computacional, mientras que otros priorizan la
información detallada que se obtiene con las
resoluciones más elevadas.

En nuestra región, tanto el modelo BRAMS
(Brazilian developments on the Regional
Atmospheric Modelling System) como el WRF
(Weather Research and Forecasting Model), han
sido utilizados con el fin de producir pronósticos
en tiempo real y también para realizar trabajos
de investigación. En particular, a partir de
Noviembre de 2010 se procesa en el Servicio
Meteorológico Nacional (SMN) una versión
del BRAMS de pronóstico diario a 18 horas,
con una resolución horizontal de 8 km sobre
la Provincia de Buenos Aires y de 2 km en
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un dominio más reducido centrado en Ezeiza
aproximadamente (Garćıa Skabar y otros,
2011). Dicha versión es la de mayor resolución
implementada en tiempo real en nuestro páıs.

Por otro lado, el uso del modelo WRF se
está incrementando año a año en la comunidad
cient́ıfica, lo que resulta en avances y mejoras
eficientes en distintas versiones del mismo.
Luego, es el objetivo de este trabajo hacer
una comparación entre pronósticos generados
por el WRF y los que se procesan diariamente
en el SMN con el BRAMS, con el fin de
evaluar la habilidad de ambos modelos en
pronosticar eventos de precipitación y en
representar la estructura vertical termodinámica
de la atmósfera.

Cabe destacar que otra de las tendencias en
los Centros de Predicción más importantes del
mundo, tanto para la escala sinóptica como para
la mesoescala, es la utilización de pronósticos
probabiĺısticos (Xue y otros, 2010). En esta
materia, Grimit y Mass (2002) señalan que
el pronóstico por ensambles proporciona una
forma práctica de considerar la variabilidad
en las condiciones iniciales, las incertidumbres
de la f́ısica del modelo y las propias de
la predicción de la situación atmosférica. Se
propone como un objetivo a futuro avanzar
en el uso de metodoloǵıas que incluyan la
utilización de ensambles. Sin embargo, dado el
elevado costo computacional de este tipo de
metodoloǵıa, como primer paso se plantea la
determinación de la habilidad de los modelos
no-hidrostáticos mencionados, en pronosticar
en forma determińıstica el tiempo a corto
plazo en la mesoescala y especialmente verificar
su habilidad en el pronóstico cuantitativo de
precipitaciones intensas asociadas a sistemas
convectivos organizados.

Se presenta en la siguiente sección la temporada
de estudio, los estad́ısticos utilizados y la
información con la que se contrastaron los
pronósticos. Luego se describen los resultados
obtenidos, y por último se resumen las
conclusiones del trabajo.

Figura 1: Ubicación en la Argentina de
los dominios efectivos utilizados para
los estudios de verificación. Dominio 1
(contorno rosa) con resolución de 8 km;
Dominio 2 (contorno negro) con resolución
de 2 km (BRAMS) y 2,66 km (WRF).

2. DATOS Y MÉTODOS

Dado el interés en focalizar el uso del sistema de
pronóstico a los fines de predecir la actividad
convectiva en la región, se eligió analizar el
pronóstico en los meses de verano. Asimismo,
se decidió evaluar el pronóstico en las horas
nocturnas de dicha estación del año ya que
varios autores han demostrado que es el peŕıodo
de mayor actividad convectiva en el dominio de
estudio (Velasco y Fritsch, 1987; Salio y Nicolini,
2005; Salio y Nicolini, 2006; Salio y otros, 2007).
En particular, se utiliza la temporada de verano
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comprendida por diciembre de 2010, enero y
febrero de 2011.

Tanto el BRAMS como el WRF son inicializados
a las 18 UTC (15 hora local) y se procesan
pronósticos cada 10 minutos durante un peŕıodo
de 18 horas, es decir hasta las 12 UTC (9
hora local) del d́ıa siguiente. Como condiciones
iniciales y de borde se utilizan las corridas del
modelo regional ETA procesado operativamente
en el SMN, que posee una resolución horizontal
de 0,25o. Se usan los pronósticos del mismo
inicializado a las 12 UTC, en el peŕıodo de 18
UTC – 12 UTC cada tres horas. Dicho modelo
regional, a su vez, se alimenta de los pronósticos
del modelo global GFS (Global Forecasting
System) de resolución horizontal de 1o, como
condiciones inicial y de borde cada doce horas
(Suaya, 2004).

En la Figura 1 se muestran los dominios
efectivamente utilizados en los estudios de
verificación de los modelos de alta resolución. En
el dominio que abarca la Provincia de Buenos
Aires la ret́ıcula es de 8 km, mientras que el
dominio más pequeño se caracteriza por una
ret́ıcula de 2 km (BRAMS) o 2,66 km (WRF).
Se eligió centrar éste algunos kilómetros al
sudoeste de Ezeiza (34,49oS, 58,32oO) ya que,
por un lado, en esa localidad se encuentra
un radar meteorológico, lo que representa una
fuente importante de información a la hora
de contrastar el modelo. Y por otro lado, ese
dominio comprende el área de mayor densidad
poblacional, al contener la Ciudad Autónoma de
Buenos Aires y el Gran Buenos Aires, siendo
aśı una zona crucial para la elaboración de
un pronóstico. El anidado implementado entre
ambos dominios es interactivo, y una de las
caracteŕısticas más relevante de ambos modelos
es que se utiliza una resolución expĺıcita de la
convección en los dos dominios. En la Tabla
I se muestran las principales caracteŕısticas
y parametrizaciones usadas en los modelos
ETA/SMN, BRAMS y WRF.

Respecto a la precipitación, por un lado
se buscaron los datos de las estaciones

meteorológicas del SMN. Aunque la Provincia
de Buenos Aires es la que posee la mayor
densidad de las mismas, la mayoŕıa no reporta
datos durante las horas nocturnas, o su
confiabilidad no es muy buena. Por esta razón se
decidió investigar las estaciones con pluviógrafos
disponibles, de modo de obtener registros
horarios de la precipitación. Luego de un control
de calidad, se seleccionaron las estaciones
de Nueve de Julio (35,27oS, 60,53oO), Tres
Arroyos (38,2oS, 60,15oO), Boĺıvar (36,12oS,
61,04oO), Juńın (34,33oS, 60,55oO) y Ezeiza.
Para el mismo, se consideraron datos faltantes
e ilegibilidad, ya sea por exceso o falta de tinta,
de las fajas pluviográficas.

Por otro lado, con el objetivo de contar
con una cobertura espacial completa en todo
el dominio se utilizan las estimaciones de
precipitación disponibles globalmente en base a
microondas pasivas CPC MORPHing technique
(CMORPH, Joyce y otros, 2004), que cuentan
con una resolución espacial de 8 km y
temporal de 30 minutos. Para realizar la
verificación de los pronósticos de los modelos con
dichas estimaciones se interpolan linealmente
las ret́ıculas del BRAMS y del WRF tal que
coincidan con la de la estimación, y aśı disponer
de las tres bases en forma homogénea. También
se realiza una extrapolación lineal de la ret́ıcula
del ETA a la del CMORPH, con el fin de poder
incluir este modelo en algunas evaluaciones,
siempre teniendo en cuenta que su resolución
horizontal es tres veces menor.

Es importante señalar que si bien no se
han hecho verificaciones en la región de las
estimaciones CMORPH de 8 km, existen
algunos trabajos que evalúan el desempeño
de las estimaciones CMORPH de 0,25o de
resolución. Tanto Hobouchian y otros (2012)
como Ruiz (2009), encuentran que en la región
de interés del presente estudio existe una
sobrestimación de la precipitación. Luego, es
importante tener en cuenta las limitaciones y
falencias de dichas estimaciones.

Las horas analizadas en la verificación son desde
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Tabla I: Caracteŕısticas principales de los modelos utilizados: ETA / SMN, BRAMS, WRF.

las 00 hasta las 12 UTC, ya que abarca todo el
peŕıodo nocturno y permite tener un tiempo de
ajuste (spin up) del modelo de 6 horas.

A partir de tablas de contingencia definidas
con umbrales arbitrarios, de modo de
considerar “precipitación mayor al umbral” /
“precipitación menor al umbral”, se calculan los
siguientes estad́ısticos (Hamill 1999, y trabajos
citados) para los tres meses estudiados:

• Bias Score (Biass), o sesgo, mide la relación
entre la frecuencia de los eventos pronosticados

respecto de la frecuencia de los eventos
observados. El valor esperado es 1.

• POD, o probabilidad de detección, describe
qué cantidad de eventos fueron pronosticados
correctamente. El valor esperado es 1.

• FAR, o cociente de falsa alarma, es un
complemento del POD ya que mide qué fracción
de los eventos pronosticados no ocurrieron
realmente. El valor esperado es 0.

• ETS, o ı́ndice de acierto areal, responde
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a la pregunta ¿qué tan bien los eventos
pronosticados se correspondieron con los eventos
observados? El valor esperado es 1.

Los umbrales considerados son 1, 2, 5, 10,
20, 30, 50 y 75 mm acumulados en 12 horas,
y se verifican los modelos de alta resolución
contrastándolos con las estimaciones CMORPH.

Estas técnicas de verificación, ampliamente
difundidas en la literatura meteorológica, son
muy útiles en la evaluación de pronósticos de
escala sinóptica o climática, mientras que en la
mesoescala ofrecen información parcial respecto
al valor real del pronóstico. Es decir, no es fácil
para un pronóstico de alta resolución coincidir
exactamente con los patrones observados en
forma puntual, por lo que los estad́ısticos
tradicionales presentaŕıan valores lejanos a los
esperados. Esta caracteŕıstica de las escalas
menores se relaciona con la disminución en la
predictibilidad que es intŕınseca del problema,
tal como lo muestran Zhang y otros (2003)
a partir del análisis de la convección húmeda
como un mecanismo que produce el crecimiento
rápido de los errores del pronóstico en
escalas chicas, y que dichos errores de escala
convectiva contaminan a su vez la mesoescala.
Los autores concluyen, además, que incluso
pequeñas diferencias en las condiciones iniciales,
pueden generar diferencias significativas en el
pronóstico de uno y dos d́ıas, y muestran un
ejemplo en donde el crecimiento de los errores
iniciales derivan en desaciertos de la localización
y el comienzo de celdas convectivas individuales.
Por estas razones existe una tendencia a utilizar
técnicas de verificación difusa para representar
la habilidad de los pronósticos de mesoescala
(Ebert, 2008). Éstas consisten en evaluar si
el pronóstico se acerca a las observaciones
considerando algún aspecto de importancia,
como el espacio, tiempo o intensidad, teniendo
en cuenta un área o “vecindad” en vez de un
punto. De esta forma, se valoriza el pronóstico y
la utilidad de su información de otra manera,
ya que se acepta cierto error dentro de una
vecindad.

Los resultados de los estudios sobre
predictibilidad en la mesoescala como el
de Zhang y otros (2003), coinciden en
destacar su fuerte dependencia respecto de
la situación sinóptica imperante. Considerando
esta evidencia es que se incluye en este trabajo
una verificación del pronóstico de precipitación
utilizando el estad́ıstico FSS (Fraction Skill
Score) definido por Roberts y Lean (2008),
para toda la temporada de estudio. El mismo,
permite evaluar en qué escalas el pronóstico
resulta de utilidad, usando el concepto de
verificación difusa. Además de evaluar el
desempeño de los modelos de alta resolución
para los ocho umbrales utilizados en la
verificación tradicional, también se analiza el
desempeño del ETA. El valor esperado del FSS
es 1.

Otros métodos de verificación adecuados
para aplicar en alta resolución son los de
identificación de objetos, ya que permiten
evaluar errores de ubicación, volumen y
estructura de entidades definidas por algún
contorno cerrado, ya sea de precipitación u
otra variable. Un ejemplo es el CRA que
identifica áreas de precipitación contigua
pronosticada y observada, identificadas por una
isohieta cerrada previamente definida (Ebert
y Mc Bride, 2000). Otro ejemplo es el SAL,
introducido por Wernli y otros (2008) para
la verificación del pronóstico cuantitativo de
precipitación. Este tipo de metodoloǵıas no
se emplean en el presente trabajo, aunque se
proyecta poder realizarlo en estudios futuros.

Respecto a la estructura vertical termodinámica
de la atmósfera, se analiza sólo el perfil de
la estación de Ezeiza, ya que es la única
estación aerológica dentro del área estudiada
que dispone de datos de radiosondeos. Se
calculan los estad́ısticos Bias y Ráız del Error
Cuadrático Medio (RMSE) de todo el peŕıodo,
para el perfil de temperatura, relación de
mezcla y componentes zonal y meridional
del viento, en 7 niveles verticales, a las 12
UTC. En este caso, el valor esperado del
Bias es 0, y la tendencia del sistema de
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pronóstico a subestimar o sobrestimar los
eventos está representada por sus valores
negativos o positivos, respectivamente. El
RMSE da una idea del error total sin discriminar
el signo, por lo que se espera que su valor sea lo
más pequeño posible.

3. RESULTADOS

3.1. Verificación de los pronósticos de
precipitación

Considerando las estimaciones CMORPH, en el
65 % de los d́ıas precipitó en alguna zona del
dominio de mayor extensión estudiado, durante
las horas nocturnas (de 00 a 12 UTC). En las
Figuras 2 y 3 se muestra la cantidad de d́ıas
que llovió más que cierto umbral en 12 horas
en cada punto de ret́ıcula, según el CMORPH,
y según los modelos WRF, BRAMS y ETA. Se
puede observar que el contorno de 10 d́ıas en
el umbral de 1 mm es mejor representado por
el ETA, aunque no aśı los máximos de 16 o 18
d́ıas. Respecto a la zona donde llovió menos, este
modelo la sitúa un grado de latitud más al sur
que el CMORPH, pero su estructura espacial es
similar. Por otro lado, a pesar de que el BRAMS
y el WRF no describen satisfactoriamente la
distribución areal de la cantidad de d́ıas con
precipitación mayor a 1 mm, logran ubicar la
zona con precipitación mayor a 25 mm en el
centro y sudoeste de la provincia de Buenos
Aires.

A partir de este análisis preliminar, se puede
inferir que al aumentar la resolución horizontal
en los modelos, aumenta el acierto en el
pronóstico de ocurrencia de precipitaciones
intensas, pero no necesariamente el acierto de
ocurrencia de precipitaciones más leves.

Para el análisis de la información provista por
los pluviógrafos de las estaciones meteorológicas
seleccionadas, se decidió utilizar aquellos d́ıas
en que el registro de la precipitación acumulada
entre las 00 y 12 UTC es igual o superior a los 15
mm. Estos valores se comparan cualitativamente
con el pronóstico en el punto de ret́ıcula más

cercano de los modelos WRF y BRAMS con
resolución de 8 km y del ETA, y con la
estimación CMORPH. Además se agrega la
comparación con el pronóstico del WRF y
BRAMS con resolución de 2,66 y 2 km, para las
estaciones ubicadas en el dominio más pequeño
(Juńın, Ezeiza y Nueve de Julio).

Dado que no se desprende un comportamiento
claro de ninguno de los modelos, ya que las
diferencias entre éstos y los registros de los
pluviógrafos son altamente dependientes del
evento y de la estación considerada, sólo se
muestran los resultados de Nueve de Julio a
modo de ejemplo (Figura 4). Se observa que
en algunos casos el aumento de resolución a 2
km mejora el pronóstico considerablemente (el
BRAMS el 31/01, el WRF el 18/02), mientras
que en otros casos no tiene el mismo efecto
(ambos modelos el 02/12, el WRF el 31/01). En
otras fechas, como el 8, 16 y 19 de enero, el ETA
pronostica mejor ya que presenta precipitación
mientras que los otros modelos no lo hacen,
aunque los valores son subestimados. Respecto
a las estimaciones del CMORPH, no poseen
un patrón claro de sub o sobrestimación de los
valores pluviográficos.

A continuación se presentan los estad́ısticos
tradicionales en función de distintos umbrales
(Figura 5), representativos de todo el peŕıodo
en el dominio de 8 km de resolución, calculados
a partir de una única tabla de contingencia
considerando el evento ocurrido en cada punto
de ret́ıcula. En la figura también se detalla
el porcentaje de puntos en los cuales se
observó cierto umbral de precipitación, respecto
a la cantidad total de puntos del dominio,
considerando además los 3 meses estudiados. Es
clara la disminución del mismo a medida que
aumenta el umbral, indicando que hubo muy
pocos puntos afectados por las precipitaciones
más intensas. No se analizan los resultados del
ETA debido a la diferencia en la resolución
horizontal que el modelo posee, respecto a la
resolución de las estimaciones del CMORPH.

Ambos modelos poseen los valores más altos de
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Figura 2: Cantidad de d́ıas con precipitación mayor a 1 mm en 12 horas, según el WRF, BRAMS,
CMORPH y ETA.

ETS para los umbrales más pequeños, siendo
el WRF el que alcanza un máximo de 0,3,
mientras que el BRAMS no llega a 0,25. Estos
valores, lejos de ser los óptimos para representar
una buena habilidad de los modelos, coinciden
con los hallados por Weisman y otros (2008)
quienes analizan la precipitación acumulada en
24 horas pronosticada por el WRF-ARW con
4 km de resolución. Estos autores evalúan el
ETS para umbrales desde 0,1 mm hasta 50
mm, hallando una disminución del estad́ıstico al
aumentar el umbral considerado, cualidad que
describen como caracteŕıstica para eventos de

precipitación convectiva. Por otro lado, Segawa
y Honda (2007) analizando el desempeño de
los modelos numéricos de mesoescala de 5
km de resolución horizontal de la Agencia
Meteorológica de Japón (JMA), hallaron ETS
cercanos a 0,5 en umbrales pequeños (1 y 5 mm
cada 3 hs), aunque este valor disminuye a 0,1
para el umbral de 30 mm/3 hs.

Respecto al Biass se observa que los dos
modelos tienden a subestimar la precipitación
en todos los umbrales, mostrando los valores
más alejados de 1 para el umbral de 20 mm.
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Figura 3: Cantidad de d́ıas con precipitación mayor a 25 mm en 12 horas, según el WRF,
BRAMS, CMORPH y ETA.

Aunque presentan el mismo comportamiento, la
frecuencia relativa de los eventos pronosticados
por el WRF es mayor a la de los eventos
pronosticados por el BRAMS. Weisman y otros
(2008) también presentan el Biass, pero en
su estudio éste es cercano a 1 para umbrales
menores a 10 mm, y luego crece, denotando una
sobrestimación en los casos de mayor intensidad
de precipitación.

El FAR indica que el BRAMS pronosticó más
cantidad de falsas alarmas, aunque la diferencia
con el WRF es muy pequeña. En particular,
para los umbrales más bajos, ambos modelos

alcanzan un valor de 0,4. Yates y otros
(2006) estudiaron dos casos de precipitación
intensa generada por sistemas convectivos
de mesoescala, los cuales fueron causa de
inundaciones en Francia. Simularon ambos
eventos con el modelo Meso-NH, utilizando
un anidado interactivo entre ret́ıculas con
resolución de 10 y 2,5 km. Para verificar el
desempeño del mismo, uno de los análisis
realizados fue la evaluación de la precipitación
acumulada en 11 horas con la mayor resolución,
utilizando datos de superficie de 150 estaciones
aproximadamente. En particular, hallaron
valores del estad́ıstico FAR cercanos a 0,3 para
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un umbral de 41 mm en uno de los casos de
estudio, mientras que en el otro evento los
valores vaŕıan entre 0,05 para un umbral de 54
mm, y 0,95 para un umbral de 84 mm.

Respecto a la probabilidad de detección, al
igual que en los otros estad́ısticos, se encuentra
un mismo comportamiento entre los modelos,
mostrando un decrecimiento del POD a medida
que los umbrales aumentan. Es decir, que
los aciertos son mayores para los umbrales
menores, alcanzando valores entre 0,25 y 0,4.
Este resultado coincide con el de Yates y otros
(2006), quienes hallaron valores de POD entre
0,55 y 0,7 para umbrales de 13 y 41 mm
respectivamente, en uno de sus casos de estudio,
y entre 0,01 y 0,3 para umbrales de 54 y 84
mm, en el otro caso. Estas Figuras muestran
claramente que cuando el FAR aumenta, en
particular respecto a los diferentes umbrales
considerados, entonces el POD disminuye (y
viceversa).

Luego, los cuatro estad́ısticos analizados
muestran un comportamiento en el pronóstico
de precipitación de los modelos similar al
hallado por otros autores, en variados modelos
de mesoescala. Sin embargo, es dif́ıcil realizar
una comparación estricta ya que los peŕıodos
en los que se acumula la precipitación son
diferentes y también el resultado depende
de la muestra de casos que se considera,
especialmente cuando no se toman peŕıodos
muy extensos. Comparativamente, el WRF
muestra una mayor habilidad que el BRAMS
en todos los umbrales considerados.

Para evaluar la habilidad de los modelos en
pronosticar la precipitación desde otro punto de
vista, se utiliza el método de verificación difusa
FSS. El tamaño de la vecindad considerada
vaŕıa entre un cuadrado de 8 km (un punto de
ret́ıcula) y 160 km (20 puntos de ret́ıcula) de
lado. El análisis se efectúa para los tres modelos,
aunque para el ETA sólo se tienen en cuenta
los FSS a partir de los cinco puntos de ret́ıcula,
vecindad que equivale aproximadamente a la
resolución horizontal original del mismo.

Es oportuno mencionar que Mittermaier y
Roberts (2010) analizan el comportamiento del
FSS tanto en casos ideales como en un caso real.
Los autores plantean que se puede considerar
un valor del estad́ıstico de 0,5 como ĺımite
inferior, aunque los valores por debajo de éste
todav́ıa poseen cierta habilidad. En su estudio
demuestran que el sesgo de los pronósticos tiene
influencia en el FSS: éste limita el máximo valor
de FSS posible. Es decir, un pronóstico con bias
no tenderá a 1 cuando el tamaño de la vecindad
tienda al dominio completo, sino que tenderá a
un valor menor. A partir de esta evidencia, y
por lo expuesto en la Figura 5 respecto al Bias
Score, se puede esperar que los valores de FSS
calculados en el presente trabajo, no tiendan a
uno.

En la Figura 6 se muestra el Fractional
Skill Score representativo de todo el peŕıodo
considerando ocho umbrales de precipitación
acumulada en 12 horas, para todos los modelos.
Hay dos caracteŕısticas que se repiten en todos
ellos: una es que a medida que el dominio se
agranda, el FSS aumenta, lo cual tiene sentido
ya que se está disminuyendo la exigencia del
estad́ıstico; y la otra es que al aumentar el
umbral, el FSS disminuye, lo que implica que
los modelos tienen dificultad en ubicar las zonas
de precipitación más intensa. Haciendo una
comparación entre los modelos para cada umbral
en particular, se concluye que el desempeño
del ETA es superior en los umbrales pequeños
hasta 30 mm. Sin embargo, cabe destacar que
el máximo valor pronosticado por el ETA no
supera los 40 mm acumulados en 12 horas
durante la temporada estudiada, y por esta
razón no presenta valores de FSS en los umbrales
mayores.

Analizando nueve eventos en los que
precipitó más de 50 mm según el CMORPH,
junto con los campos de precipitación
pronosticados por cada modelo, se observa
que los modelos de alta resolución representan
mejor la estructura del campo y los máximos
de lluvia, alcanzando valores más cercanos a la
realidad. En la Figura 7 se muestra, a modo
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Figura 4: Precipitación acumulada entre las 00 y 12 UTC de las fechas indicadas en el gráfico,
según los datos del pluviógrafo, el pronóstico de los modelos WRF y BRAMS con resolución de
2 km (WRF 2km, BRAMS 2km), BRAMS y WRF con resolución de 8 km (BRAMS, WRF),
ETA, y la estimación del CMORPH; para la estación Nueve de Julio.

Figura 5: ETS, Biass, FAR y POD representativos de todo el peŕıodo en función de los umbrales,
para los modelos WRF y BRAMS. En la parte inferior se detalla el porcentaje de puntos con
observaciones para cada umbral.
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Figura 6: FSS en función del tamaño de la vecindad para diferentes umbrales, para los pronósticos
de precipitación acumulada entre las 00 y 12 UTC representativo de todo el peŕıodo, de los
modelos WRF, BRAMS y ETA. En el eje inferior E=8 km de lado, por lo tanto 2E implica una
vecindad de 16km x 16km, 4E implica una vecindad de 32km x 32km, etc.
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Figura 7: Precipitación acumulada entre las 00 y 12 UTC del 02/12/10, pronosticada por los
modelos WRF, BRAMS y ETA, y estimada por el CMORPH.
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de ejemplo, el caso del 2 de Diciembre de 2010
donde se observa que arealmente el campo de
precipitación del ETA coincide más que el del
WRF y BRAMS, con el campo estimado por
el CMORPH. Sin embargo, los modelos de
alta resolución representan mejor la estructura
de los máximos de precipitación, que en este
caso superan los 75 mm acumulados en 12
horas. Estas caracteŕısticas se traducen en el
FSS calculado para esa fecha, el cual muestra
que el desempeño del ETA es superior en los
cuatro umbrales menores, mientras que el WRF
presenta una mejor habilidad a partir de los
20 mm (Figura 8). Considerando como cota
inferior del FSS el valor de 0,5 discutido por
Mittermaier y Roberts (2010), se observa que
en este caso el WRF posee habilidad para los
umbrales de 1, 2, 5 y 10 mm acumulados en 12
horas ya a partir de los 8 km, mientras que para
el umbral de 20 mm a partir de los 112 km. El
BRAMS muestra habilidad para el umbral de 1
mm a partir de los 96 km y para el de 2 mm
a partir de los 112 km. Y por último, el ETA
posee habilidad para los umbrales de 1, 2, 5 y
10 mm a partir de los 40 km.

Se pueden mencionar los trabajos de Lean y
otros (2008), Mittermaier y Roberts (2010) y
Schwartz y otros (2009) que aplicaron el FSS en
el pronóstico de distintos modelos con diferentes
configuraciones, utilizando una resolución de
entre 2 y 12 km. En sus análisis calcularon el FSS
para los pronósticos de precipitación acumulada
de 1, 3 y 6 horas. Los valores obtenidos por
dichos autores son similares con los hallados en
los nueve eventos estudiados en este trabajo,
aunque la comparación es aproximada ya que los
peŕıodos en los que se acumula la precipitación
son diferentes, lo cual afecta el valor de FSS que
se obtiene.

Por último, se desea resaltar que los
resultados presentados son dependientes de
la incertidumbre propia del dato considerado
como verdadero, ya sea la precipitación obtenida
de las fajas de pluviógrafos como la obtenida de
las estimaciones CMORPH. Esta problemática
influye en la verificación ya que, cualquiera

sea el método usado, el error de pronóstico
estimado siempre va a tener una componente
debida exclusivamente a la incertidumbre de
las observaciones, y desligada de la habilidad
propia del modelo de pronóstico (Ebert, 2008).

3.2. Verificación del perfil termodinámico
de Ezeiza

La representación satisfactoria de la estructura
vertical de la atmósfera es fundamental para
que un modelo pueda reproducir la realidad.
En el dominio estudiado, se realiza un sondeo
aerológico diario en la estación de Ezeiza, a las
12 UTC. Se utiliza este dato observacional para
evaluar el pronóstico a 18 horas de los modelos
WRF y BRAMS con su mayor resolución, a
partir del cálculo del Bias y RMSE.

En la Figura 9 se presentan los resultados para la
variable temperatura. El Bias de ambos modelos
tiene un mı́nimo entre los 700 y 500 hPa, siendo
el nivel más cercano a superficie y el más alto
los que muestran una sobrestimación mayor de
la temperatura. Los valores correspondientes al
BRAMS se mantienen menores a los del WRF
en toda la vertical, con lo cual este último
presenta un error más sistemático. La estructura
del RMSE es similar, presentando un mı́nimo
en 700 hPa y siendo los valores del BRAMS
menores, de no ser en los dos primeros niveles
cercanos a superficie.

Los estad́ısticos de la relación de mezcla son
prácticamente iguales por encima de los 700 hPa
para ambos modelos (Figura 10). Por debajo de
este nivel el BRAMS presenta subestimaciones,
llegando a un valor de -0,65 gkg−1 en 925
hPa, mientras que el WRF subestima en menor
medida en 850 y 925 hPa, pero sobrestima
1,17 gkg−1 en 1000 hPa. El error total refleja
esta diferencia del error sistemático entre los
modelos, en los niveles más cercanos a superficie.

Podemos concluir que ambos modelos presentan
limitaciones en la representación de la capa
ĺımite. En particular, el WRF la representa
más cálida y húmeda que lo observado, lo cual
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Figura 8: FSS en función del tamaño de la vecindad para diferentes umbrales, para los pronósticos
de precipitación acumulada entre las 00 y 12 UTC del 02/12/2010, de los modelos WRF, BRAMS
y ETA. En el eje inferior E=8 km de lado, por lo tanto 2E implica una vecindad de 16km x
16km, 4E implica una vecindad de 32km x 32km, etc.
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Figura 9: Perfil vertical del Bias y del RMSE de la temperatura, representativos del peŕıodo
completo, de los modelos WRF y BRAMS.

Figura 10: Perfil vertical del Bias y del RMSE de la relación de mezcla, representativos del
peŕıodo completo, de los modelos WRF y BRAMS.
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Figura 11: Perfil vertical del Bias y del RMSE de la componente zonal del viento, representativos
del peŕıodo completo, de los modelos WRF y BRAMS.

Figura 12: Perfil vertical del Bias y del RMSE de la componente meridional del viento,
representativos del peŕıodo completo, de los modelos WRF y BRAMS.
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podŕıa influir en el pronóstico de la iniciación
de la convección. El desempeño del BRAMS en
representar la estructura vertical termodinámica
es levemente superior.

Respecto a la componente zonal del viento, el
WRF presenta una subestimación de la misma
en los 3 niveles inferiores, mientras que el
BRAMS sólo en 1000 hPa (Figura 11). Este
último posee un Bias nulo en 925 y 300 hPa,
indicando un buen desempeño en estos niveles,
y en el resto de la atmósfera sobrestima la
intensidad del viento hasta por 1,57 ms−1 en 700
hPa. La sobrestimación del WRF alcanza los 0,8
ms−1 en ese nivel. El comportamiento del RMSE
de ambos modelos es el mismo: crecimiento del
estad́ıstico con la altura, con poca variación de
los valores entre ellos.

En la Figura 12 se muestran los resultados para
la componente meridional del viento. Los valores
negativos del Bias se mantienen en toda la
vertical para el modelo WRF, alcanzando una
subestimación de -1,36 ms−1 en 400 hPa. La
estructura del estad́ıstico por debajo de los 700
hPa es similar para el BRAMS, aunque no aśı en
los niveles superiores: en particular en 300 hPa
éste muestra una sobrestimación de 0,91 ms−1.
El RMSE de ambos modelos se comporta de
forma similar en la vertical, aunque los valores
difieren y según el nivel, el BRAMS o el WRF
es el que presenta un error total menor.

Garćıa Skabar y otros (2012) evalúan el
desempeño del pronóstico del modelo BRAMS
con una resolución de 20 km en la región
centro y norte de Argentina, durante el peŕıodo
comprendido entre abril de 2006 y diciembre
de 2008. En particular, analizan los pronósticos
a 24, 48 y 72 horas del perfil vertical de la
atmósfera en la estación Ezeiza. Respecto a la
variable temperatura, también encuentran un
mı́nimo Bias en 700 hPa, aunque en los niveles
bajos el modelo presenta una subestimación. La
estructura del perfil de Bias de la componente
meridional del viento hallado por los autores es
similar a la hallada en este trabajo, mientras
que el de la componente zonal difiere por

debajo de los niveles medios. Respecto al RMSE,
la estructura presentada por los autores es
semejante a la presentada en este trabajo para
las tres variables.

El desempeño satisfactorio de los modelos en
la representación del perfil vertical en Ezeiza es
alentador, ya que las variables termodinámicas
son de utilidad en el cálculo de variados ı́ndices
que pueden ser utilizados en el pronóstico
de eventos convectivos. Sin embargo, seŕıa
necesario estudiar el uso de otras configuraciones
para la representación de la capa ĺımite y el
suelo, dados los errores hallados en el desempeño
del pronóstico de temperatura y relación de
mezcla cerca de superficie de ambos modelos,
pero particularmente del WRF.

4. CONCLUSIONES

En el presente trabajo se estudió el desempeño
de los modelos de pronóstico WRF y BRAMS
durante la temporada de verano 2010-2011,
abarcando el dominio de la Provincia de Buenos
Aires, utilizando anidados de alta resolución,
usando como condición inicial y de borde
el modelo ETA operativo en el SMN. En
particular, se realizó la verificación estacional
de la precipitación acumulada en 12 horas
nocturnas y del perfil vertical termodinámico en
la estación de Ezeiza.

El cálculo de los estad́ısticos tradicionales
ETS, Biass, POD y FAR representativos
de los tres meses para diferentes umbrales,
mostraron un comportamiento en el pronóstico
de precipitación similar al hallado por otros
autores, en variados modelos de mesoescala.
Comparativamente, el WRF mostró una mayor
habilidad que el BRAMS en la resolución
utilizada en todos los umbrales considerados.

Respecto al estad́ıstico de verificación difusa
FSS, se encontró que a medida que la vecindad
se agranda éste aumenta, lo cual tiene sentido
ya que se está disminuyendo la exigencia del
estad́ıstico; y que al aumentar el umbral, el
FSS disminuye, lo que implica que los modelos
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tienen mayor dificultad en ubicar las zonas de
precipitación más intensa. En particular, a pesar
de que el ETA presentó un mejor desempeño
en representar el área de precipitación con los
umbrales más pequeños, a partir de 30 o 40
mm falló en describir el evento, no sólo respecto
al área de cobertura, sino también respecto a
la ocurrencia; mientras que el WRF y BRAMS
simularon los eventos intensos.

Se puede concluir, entonces, que mediante el
uso de modelos de mayor resolución se pueden
representar máximos de precipitación en casos
de precipitación intensa que no se logran
detectar con el modelo de menor resolución.
Aunque no sea preciso el pronóstico de la
extensión y ubicación del área, los modelos
de alta resolución dan un indicio de que un
fenómeno de precipitación intensa se puede dar
en la región de pronóstico, lo cual resulta de
gran utilidad. Esto puede deberse a la mejor
representación de la convección gracias no solo
al menor espaciamiento entre los puntos de
ret́ıcula, sino también a su resolución expĺıcita
combinada con los esquemas de microf́ısica
utilizados.

Por otro lado, las variables del perfil vertical
termodinámico verificadas a partir de las salidas
de resolución de 2 km (BRAMS) y 2,66 km
(WRF), mostraron un desempeño satisfactorio
de los modelos en su representación, según
los valores de Bias y RMSE hallados. En
particular, el BRAMS presentó menos error que
el WRF, pero ambos mostraron limitaciones
en la representación de la capa ĺımite. A
pesar de que el análisis fue hecho sólo en
una estación aerológica, debido a que era la
única disponible en el dominio utilizado, da un
indicio de que ambos modelos de alta resolución
poseen habilidad para representar el perfil
termodinámico de la atmósfera, a partir del cual
se pueden calcular variados ı́ndices predictores
de actividad convectiva. Sin embargo, seŕıa
necesario estudiar el uso de otras configuraciones
para la representación de la capa ĺımite y el
suelo, dados los errores hallados en el desempeño
del pronóstico de temperatura y relación de

mezcla cerca de la superficie en ambos modelos,
pero particularmente en el WRF.

Finalmente, se destaca la necesidad de seguir
avanzando en el estudio de diferentes casos
y temporadas, ya que este es un análisis
preliminar en la región basado en sólo una
temporada cálida. Al mismo tiempo se resalta
la problemática que representa en la región
la falta de información en una resolución
espacial y temporal acorde al problema de
estudio. Asimismo se destaca la necesidad de
avanzar en la calibración de las estimaciones de
precipitación CMORPH en la región, utilizadas
como referencia en la verificación de las
precipitaciones pronosticadas por los modelos,
y que actualmente representan la fuente de
información con mayor capacidad de cobertura
y resolución espacial disponible en el dominio
estudiado.
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BALANCE DE ENERGÍA SOBRE UNA SUPERFICIE CULTIVADA EN EL
SUDESTE DE LA PROVINCIA DE BUENOS AIRES

Silvina Righetti1,2, Maŕıa Isabel Gassmann1,2
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RESUMEN

Contar con valores observados de radiación neta, de flujos de calor sensible y
latente en el aire, y del flujo de calor en el suelo para diversos usos de suelo
permite ajustar y validar modelos atmosféricos. En este trabajo se presentan dichos
flujos estimados sobre una cobertura de trigo en el sudeste de la región pampeana
argentina. El análisis de la información obtenida muestra que tanto los flujos
turbulentos de calor sensible y latente, como el flujo de calor en el suelo presentan
una variabilidad asociada tanto a las condiciones atmosféricas como al estado de
desarrollo del cultivo. Estos comportamientos están principalmente determinados
por la disponibilidad de enerǵıa en el sistema modelado a través de la radiación
neta, y también por la variabilidad de la estructura de la cobertura causada por
variaciones en los estadios fenológicos de la misma. Los resultados mostraron una
correlación entre valores máximos del flujo de cantidad de movimiento y calor
latente. Durante las fases vegetativas y de floración el flujo de calor latente domina
ampliamente la partición de enerǵıa, mientras que durante el llenado y maduración
de frutos su rol es menor, y cobran mayor importancia los flujos de calor sensible y
en el suelo.
Palabras clave: Balance de enerǵıa, flujos turbulentos, trigo, Provincia de Buenos
Aires.

ENERGY BALANCE ON A WHEAT CROP IN THE SOUTHEAST OF THE
BUENOS AIRES PROVINCE

ABSTRACT

Having observational values of net radiation flux, sensible and latent heat flux in
the air, and soil heat flux for varied land uses allows us to adjust and validate
atmospheric models. This paper presents the estimated results of the aforementioned
fluxes for a surface having a wheat crop, based on micrometeorological data
observed in the south-east area of the Pampas region in Argentina. The analysis
of the obtained information shows that sensible and latent heat turbulent fluxes
and soil heat flux have a variability which is associated with both atmospheric
conditions and development stage of the crop. These are mainly determined by
energy availability in the modelled system through net radiation, and also with the
canopy structure variability caused by the various crop phenological stages. Findings
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show a correlation between the maximum values of momentum flux and latent heat
flux. During the vegetative and flowering stages the latent heat flux dominates
energy partitioning, while during filling and ripening fruit its role is smaller, and
become more important the sensible heat and soil fluxes.
Keywords: Energy balance, turbulent fluxes, wheat, Buenos Aires Province.

1. INTRODUCCIÓN

La superficie terrestre constituye una interfase
de gran influencia para los procesos en
la atmósfera y para los intercambios entre
superficie y la atmósfera que tienen una
escala espacio-temporal micrometeorológica. El
excedente/déficit energético en la interfase es
intercambiado a través de dos mecanismos:
el de conducción molecular y el de difusión
turbulenta. Los procesos de transferencia de
enerǵıa en el suelo son solo de ı́ndole molecular,
mientras que en la atmósfera, en niveles cercanos
a superficie, se encuentran presentes tanto
procesos moleculares como turbulentos. Sin
embargo, para espesores de aire mayores a los
5 ó 10 cm respecto de la superficie del suelo,
los procesos turbulentos de la atmósfera son los
que dominan en la transferencia de enerǵıa y los
moleculares son despreciados.

Los estudios de balance de enerǵıa sobre
superficies y bajo diferentes condiciones y uso
de suelo, disponibilidad de agua, condiciones
atmosféricas y manejo agŕıcola son útiles a la
hora de calibrar y evaluar la performance de
modelos de pronóstico del tiempo y del clima
(Foken, 2008b). De acuerdo con Oke (1987) la
ecuación general de balance de enerǵıa sobre una
superficie con obstáculos puede ser representada
de la siguiente forma:

Rn = H + LvE +G+ ∆QC + ∆QA (1)

donde Rn es la radiación neta (W/m2), H es el
flujo de calor sensible (W/m2), Lv es el calor
espećıfico de vaporización (J/kg), E es el flujo
de masa de vapor de agua (kg/m2s), G es el
flujo de calor en el suelo (W/m2), ∆QC es el
calor almacenado en el espesor ocupado por
los obstáculos sobre el suelo (W/m2), y ∆QA

es la variación de calor dada por la advección

horizontal (W/m2). Oliphant y otros (2004)
encuentran que el término de calor almacenado
en la cobertura vegetal es despreciable durante
el d́ıa frente al valor de los otros términos
del balance. Por otra parte, si las superficies
estudiadas son horizontalmente homogéneas
y no presentan pendientes, el término ∆QA

también puede despreciarse.

La partición energética cambia acorde al tipo
de superficie estudiada. Si la superficie tiene
vegetación influye también el tamaño de las
plantas, su estructura vertical, su distribución
espacial y su estadio fenológico. Los bosques,
pastizales y cultivos se comportan de diferente
forma y vaŕıan dependiendo de la época del año
(Oke, 1978). Además, en el caso de los cultivos,
son diferentes los requerimientos cuantitativos
de enerǵıa en cultivos de invierno que en
los de verano. Algunos términos del balance
de enerǵıa en la interfase suelo-atmósfera han
sido estudiados sobre distintos uso de suelo:
descubierto, con cobertura vegetal o en zonas
urbanas (Qinxue y otros, 2005; Coulter y otros,
2006; Ramamurthy y Pardyjak, 2011; Cui y
otros, 2012). La mayor parte de los estudios se
realizan sobre superficies naturales, algunos en
pastizales y mayormente en bosques (Baldocchi
y otros, 2001; Soegaard y otros, 2003; Adegoke y
otros, 2007; Jacobs y otros, 2007; Giambelluca y
otros, 2009; Moderow y otros, 2011; Barr y otros,
2012; Fischer y otros, 2012; Kilinc y otros, 2012),
aunque los análisis generalmente se remiten a
estudios de carácter anual o diario, pero sin
tener en cuenta la fenoloǵıa de la vegetación.

En Argentina se han realizado algunas
campañas experimentales para estudiar las
caracteŕısticas de la partición energética
sobre superficies con cultivo extensivo (soja,
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máız, trigo) (Della Maggiora y otros, 1997;
Gardiol y otros, 1997; Suero y otros, 2001;
Tambascio y otros, 2002; Irigoyen y otros,
2006), desarrollándose estudios espećıficos
sobre la componente relacionada con la
evapotranspiración (Gardiol y otros, 2003)
y el modelado del contenido de agua en el
suelo (Gassmann y otros, 2011). Sin embargo,
no se encuentra disponible en la bibliograf́ıa
información acerca de valores t́ıpicos de los
flujos que intervienen en el balance energético
en regiones agŕıcolas del páıs. El objetivo de
este trabajo es analizar la variabilidad de los
términos de la ecuación de balance de enerǵıa
sobre una superficie con cobertura vegetal, en
un uso de suelo agŕıcola. Se presentará aqúı el
estudio de los términos del balance de enerǵıa
durante el ciclo de desarrollo de un cultivo de
trigo en la región sudeste de la Pampa argentina
(37oS), para cuantificar el valor de los flujos
de calor sensible, latente y de calor en el suelo
para esta región de producción agŕıcola durante
algunos estadios fenológicos del cultivo. El
estudio abarcó los meses de octubre a enero,
llegando hasta el momento de la cosecha.
Además se presentará un breve estudio de
la modificación del parámetro de rugosidad
durante el ciclo del cultivo y la variabilidad que
presenta el flujo vertical turbulento de cantidad
de movimiento con las horas del d́ıa y el ciclo
del cultivo.

2. SITIO EXPERIMENTAL Y
CARACTERÍSTICAS DEL CULTIVO

La campaña experimental se realizó en la
Unidad Integrada de Investigación Estación
Experimental Agŕıcola Balcarce (Instituto
Nacional de Tecnoloǵıa Agropecuaria - INTA)
y la Facultad de Ciencias Agrarias de la
Universidad Nacional de Mar del Plata (37o 45’
S y 58o 18’ O). El cultivar de trigo utilizado
fue PROINTA Imperial. El suelo de Balcarce
puede caracterizarse como un Argiudol T́ıpico y
Paleudol Petrocálcico. La siembra se realizó en
la primera semana de septiembre de 2000. Las
observaciones meteorológicas comenzaron el
25 de octubre de 2000 y finalizaron el 23 de

enero de 2001. La parcela de estudio teńıa 590
m2 con una orientación NW – SE, rodeada
por un camino de acceso de aproximadamente
1.5 m de ancho. Alrededor de esta parcela
se sembró también trigo, abarcando un área
total sembrada de aproximadamente 5 ha. Se
sembraron 300 granos por m2 para alcanzar
una densidad óptima de 150 a 250 plantas por
m2. Las plantas alcanzaron una altura máxima
de 1.1 m durante el peŕıodo de floración.

Tabla I: Valores medios de precipitación
acumulada y de temperatura para el
peŕıodo 1971 a 1999 y para la campaña
de observación durante 2000-2001.

Figura 1: Precipitación diaria registrada
en la estación INTA Balcarce para
el peŕıodo entre el 25/10/2000 al
23/01/2001.

En el centro de la parcela experimental
se ubicó una torre micrometeorológica con
cuatro niveles de observación de temperatura
y humedad relativa (Vaisalla, HMP35C), y
de velocidad y dirección de viento (Wind
Monitor Young, L05103). Los niveles de
observación fueron 0.68, 1.21, 2.23 y 4.16 m.
Se instaló también sobre la cobertura vegetal
un sensor de radiación neta (REBS Q7 1). Se
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midió el flujo de calor en el suelo con dos placas
de flujo (REBS HFT3-L) ubicadas a 10 cm de
profundidad y 4 termocuplas distribuidas en
el espesor 0 – 10 cm de suelo para medir la
temperatura media de la capa. Los instrumentos
estaban conectados a un datalogger Campbell
C21X, que almacenaba la información cada
30 segundos para luego realizar un promedio
en 15 minutos. Las observaciones se realizaron
con el cultivo en condiciones de secano. En
la Tabla I se muestran los valores medios
climatológicos (1971-1999) y los registrados
durante la campaña 2000/2001 de temperatura
y precipitación para los meses de octubre,
noviembre, diciembre y enero en la estación
meteorológica Balcarce INTA (130 m sobre el
nivel del mar). Se observa que de octubre
a diciembre de 2000 los acumulados medios
de precipitación se encontraron por debajo
del promedio climatológico, mientras que en
enero la relación entre ambos se invierte. La
temperatura durante la campaña se comporta
en forma similar a la precipitación, mostrando
valores inferiores a la media climatológica
en los meses de octubre y noviembre y
superiores durante enero. Durante diciembre
la temperatura media registrada es igual a
la climatológica. En la Figura 1 se presentan
los registros diarios de precipitación durante
el peŕıodo de observación. Se aprecian dos
episodios de lluvias intensas, uno ocurrido el 12
de diciembre con una precipitación registrada de
48.8 mm y otro el 5 de enero con 70 mm de
lluvia.

3. METODOLOGÍA

Para obtener el valor de los flujos de enerǵıa se
aplicó la metodoloǵıa de los perfiles verticales
basados en la teoŕıa de la semejanza de
Monin-Obukhov de la capa de superficie
aplicada a cada una de las observaciones
almacenadas (rondas cada 15 minutos). Como
las observaciones comenzaron 45 d́ıas después
de la siembra se consideró que los datos
observacionales correspondieron a una superficie
homogénea de cultivo de trigo. Para el análisis
de la ecuación (1) se consideraron despreciables

los términos de advección horizontal y de
almacenaje de calor en la cobertura vegetal.
Se clasificó la información teniendo en cuenta
la estabilidad atmosférica utilizando el número
de Richardson Bulk (RiB) y la longitud de
Monin-Obukhov (L). RiB es una aproximación
para el cálculo del número de Richardson flujo
(Rif ). Este número adimensional representa
la relación entre la producción por cortante
de enerǵıa cinética turbulenta (ECT) y la
producción/destrucción de ECT por empuje,
pudiendo establecerse por su medio el tipo de
estabilidad presente en la atmósfera. L, por su
parte, permite cuantificar dicha estabilidad y es
una medida representativa de la altura de la
capa superficie. En la ecuación (2) se presenta
la expresión de RiB:

RiB (zm) =
g
∂T

∂z

Tm

(
∂u

∂z

)2 (2)

donde zm es la altura media en la que se calcula
este parámetro, g es la gravedad, Tm es la
temperatura a la altura zm, ∂T/∂z y ∂u/∂z
son, respectivamente, los gradientes verticales
de temperatura y velocidad media de viento en
un entorno alrededor de zm. Para determinar
la longitud de Monin-Obukhov se utilizaron
las relaciones entre RiB y L (Stull, 1988),
basado en los perfiles adimensionales de calor
sensible (Φh) y cantidad de movimiento (Φm).
Se consideraron para este caso los perfiles
propuestos por Wieringa (1980) y se obtuvieron
las siguientes expresiones:

zm
L

=
−b−

√
b2 − 4aRiB
2a

zm
L

> 0

zm
L

= RiB
zm
L

< 0

(3)

Donde a =
(
β2RiB − δ

)
y b = 2βRiB − 1

Se consideró para condiciones estables (zm/L >
0) Φm = 1 + βz/L y Φh = 1 + δz/L , siendo
los valores de β y δ en los perfiles de Wieringa
(1980) 6.9 y 9.2, respectivamente.

Los casos de estabilidad neutral fueron
clasificados como aquellos que satisfaćıan que
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∣∣L−1
∣∣ ≤ 0,01. A partir de perfiles verticales de

viento en condiciones neutrales de estabilidad,
se estimaron los valores de la velocidad de
fricción (u∗) y del parámetro de rugosidad (z0)
con regresiones lineales por mı́nimos cuadrados,
considerando válido el perfil logaŕıtmico del
viento sobre coberturas vegetales (Finnigan,
2000):

u(z) =
u∗
k

(
z − d

z0

)
(4)

La velocidad de fricción es representativa de la
pendiente del perfil vertical del viento medio
y, por lo tanto, es una medida de la cortante
vertical del viento. El parámetro d es el
desplazamiento del plano cero de cantidad de
movimiento en la cobertura vegetal y k es la
constante de von Karman, cuyo valor se fijó en
0.4. De acuerdo a lo sugerido por distintos
autores (Stull, 1988; Kaimal y Finnigan, 1994;
Raupach, 1994) se consideró que d = (2/3)h,
siendo h la altura de la cobertura vegetal.
La variación temporal de la altura del cultivo
se ajustó con una función sinusoidal hasta
el peŕıodo de floración, que es cuando la
cobertura alcanza su máxima altura, y luego
se supuso altura constante. Los flujos verticales
turbulentos de cantidad de movimiento y calor
sensible fueron estimados como:

τ = ρu2∗ (5)

H = −ρcpu∗T∗ (6)

donde ρ es la densidad del aire, cp es el calor
espećıfico del aire a presión constante y T∗ es la
temperatura caracteŕıstica. Esta temperatura y
la velocidad de fricción se obtuvieron a partir
de ajustes en los perfiles diabáticos del viento
(Ecuación (7)) y de la temperatura (Ecuación
(8)):

u(z2) − u(z1) =
u∗
k

[
ln

(
z2 − d

z1 − d

)
−Xm

]
(7)

Donde Xm = Ψm

(
z2 − d

L

)
− Ψm

(
z1 − d

L

)

T (z2) − T (z1) =
T∗
k

[
ln

(
z2 − d

z1 − d

)
−Xh

]
(8)

Donde Xh = Ψh

(
z2 − d

L

)
− Ψh

(
z1 − d

L

)

Para condiciones estables e inestables se
utilizaron las expresiones anaĺıticas de los
perfiles diabáticos de Paulson (1970), tanto
para cantidad de movimiento (ψm) como
temperatura (ψh):

Donde Φm

(
z − d

L

)
vale





β

(
z − d

L

)
,
z

L
≥ 0

2 ln

(
(1 + ξ)

2

)
+ ln

(
1 + ξ2

)

2

− 2 arctan(ξ) +
π

2
,
z

L
< 0

(9)

Y donde Φh

(
z − d

L

)
vale





δ

(
z − d

L

)
,
z

L
≥ 0

2 ln

[
1

2

(
1 −

√
1 − 13

z − d

L

)]
,
z

L
< 0

(10)

Con ξ = Φ−1
m para condiciones inestables. De

acuerdo con Wieringa (1980):

Φm

(
z − d

L

)
=

(
1 − 22

z − d

L

)− 1
4

(11)

En todos los casos se utilizó información
observada fuera de la subcapa rugosa (z∗)
determinada por la cobertura vegetal, donde se
consideró z∗ ≈ 1,4h (Raupach, 1992).

El flujo de calor en el suelo se estimó a partir de
las observaciones considerando:

−Gz=0(t) = Gz=0,1m(t) +

0
ˆ

z=0,1m

Cs
∂T

∂t
dz (12)

donde t representa el tiempo y Cs a la capacidad
caloŕıfica del suelo. Se consideró un valor
constante de 2,4 × 106 J/m3K durante todo el
peŕıodo estudiado. El flujo de calor latente se
estimó a través de la ecuación (1) de balance de
enerǵıa.
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4. RESULTADOS Y DISCUSIÓN

4.1. Variabilidad del parámetro de
rugosidad

En la Figura 2 se presentan los valores medios
diarios de z0 calculados a lo largo del ciclo del
cultivo. El valor de z0 se incrementa a medida
que el cultivo crece hasta alcanzar un máximo y
luego comienza a decrecer suavemente. Raupach
(1992, 1994) y Verhoef y otros (1997) relacionan
la variabilidad del desplazamiento del plano
cero y del parámetro de rugosidad con un
parámetro de estructura de los obstáculos,
denominado densidad de área frontal, basado
en la arquitectura de las plantas y el área que
enfrenta al viento. Estos resultados indican
que la variación de z0 con el crecimiento del
cultivo, está directamente relacionada con la
estructura del obstáculo que se presenta al
viento y, por lo tanto, a medida que el obstáculo
crece y su estructura tiende a parecer una
pared más compacta y densa, el valor de z0
se incrementa. En nuestro caso, el parámetro
de rugosidad presentó un valor de 3 cm al
inicio de las mediciones y alcanzó un valor
máximo de 16 cm al comenzar la etapa de
formación y llenado de frutos. Luego, cuando
el cultivo comienza su etapa madurativa, parte
del material vegetal comienza a senescer, lo que
provoca una disminución de la densidad del
área frontal y de z0, el cual alcanza un valor
final de aproximadamente 12 cm.

4.2. Variabilidad del flujo de cantidad de
movimiento

La variabilidad del flujo de cantidad de
movimiento responde a la intensificación o no del
viento en la capa de superficie. En la Figura 3 se
observa la variabilidad durante todo el peŕıodo
de medición de los valores medios horarios del
flujo de cantidad de movimiento estimado con
la ecuación (5) y considerando un valor de
densidad del aire de 1.2 kg/m3. Los valores de
flujo durante las horas nocturnas son inferiores a
0.2 N/m2, alcanzando durante las horas diurnas
valores que oscilan entre 0.2 y 0.98 N/m2. Los

Figura 2: Valores medios diarios de z0 (�)
estimados durante el ciclo del cultivo. La
ĺınea representa el ajuste por cuadrados
mı́nimos de un polinomio de grado 3 (r2 =
0,83).

máximos flujos se producen durante peŕıodos
cortos de 2 a 4 d́ıas y de forma aislada.

4.3. Variabilidad de los flujos turbulentos
de enerǵıa

En la Figura 4 se presentan las variaciones
horarias de los flujos de enerǵıa de la ecuación
(1) durante el peŕıodo observado (89 d́ıas).
En la Figura 5 se esquematizan los signos
de los flujos analizados. En la Figura 4a se
observa la variabilidad en la radiación neta.
Las discontinuidades indican d́ıas con cobertura
nubosa intensa, generalmente relacionados
a fechas con registro de precipitación.
La ocurrencia de estos eventos cambia
significativamente la partición energética
en el sistema estudiado. La radiación neta es
positiva entre las 7 y las 17 hs (Local Time
- LT) al comienzo del peŕıodo observacional,
mientras que al finalizar las observaciones la
cantidad de horas con luz solar se extiende
entre las 6 y las 18 hs. Los máximos diarios
se observan en horas cercanas al mediod́ıa con
máximos absolutos de 653 W/m2 en noviembre,
742 W/m2 en diciembre y 735 W/m2 en enero.
Las mayores pérdidas radiativas para el sistema
estudiado (Rn < −50 W/m2) se producen en
las primeras horas de la noche (8 % del total
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Figura 3: Variabilidad del flujo de cantidad de movimiento (τ) durante el ciclo de cultivo.

de horas observadas) y las menores durante la
madrugada. Los casos con saturaciones (100 %
de humedad relativa) a 1m de altura ocurren
en un 71 % entre las 20 y 0 hs. La condensación
de agua sobre la cobertura vegetal, usualmente
conocido como mojado, modifica la pérdida de
radiación en onda larga por el sistema durante
las primeras horas de la noche, a lo que se
suma una disminución en el descenso de la
temperatura de las hojas debido a la liberación
de calor latente por el cambio de estado del
agua.

Figura 5: Esquema de signos considerados.

La Figura 4b muestra la variabilidad del flujo de
calor sensible. Se encuentran valores positivos
en promedio entre las 8 y 16 hs, al comienzo
del peŕıodo de observaciones, y entre las 6 y
17 hs, hacia el final del ciclo del cultivo. Los
valores máximos observados durante horas del
mediod́ıa vaŕıan entre 50 W/m2 (octubre) y

cercanos a los 300 W/m2 (enero). Se observa que
el flujo de calor sensible tiende a incrementar su
valor a medida que el cultivo comienza con la
etapa de maduración de frutos a fines del mes
de diciembre. Una vez que comienza dicha etapa
fenológica, el progreso de la senescencia produce
una disminución en la transpiración (Figura 4c,
a partir del d́ıa 60 de registro) beneficiando,
en la partición energética, al transporte de
calor sensible en el aire y al de calor en el
suelo (Figura 4d). En la Figura 4c se presenta
la variabilidad del flujo de calor latente. Se
observa que su magnitud se va incrementando
con el tiempo hasta alcanzar los máximos
valores a mitad del peŕıodo de observación, y
luego disminuye su intensidad al final del ciclo.
Además, se observa una gran correlación entre
los máximos absolutos de flujos de calor latente
y los máximos flujos de cantidad de movimiento.
Por ejemplo, entre los d́ıas 58 y 62 se produce
una intensificación en el intercambio de enerǵıa
a través del flujo de calor latente asociada a una
merma del flujo de calor sensible y valores muy
intensos de flujo de cantidad de movimiento.
Estos resultados indican que el aumento en la
cortante vertical del viento fuerza a un aumento
en la difusión turbulenta de calor latente en la
dirección vertical.

El flujo de calor en el suelo (Figura 4d) muestra
un comportamiento similar al observado en el
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Figura 4: a) Radiación neta, b) Flujo de calor sensible, c) Flujo de calor latente, y d) Flujo de
calor en el suelo para el peŕıodo completo en W/m2.
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flujo de calor sensible, con magnitudes inferiores
en condiciones diurnas durante el comienzo del
peŕıodo observacional y un incremento de sus
valores a partir del d́ıa 60 de observaciones.
El peŕıodo en el que el flujo de calor en el
suelo resulta positivo es el más corto de todos
(entre 8 y 16 hs aproximadamente). También
en este caso, la senescencia de la cobertura
vegetal, disminuye el área foliar de intercepción
de la radiación solar entrante, lo cual favorece
el aumento de ingreso de enerǵıa en el suelo.
Por otra parte, el aumento de precipitaciones
en el mes de enero y una disminución en el
consumo de agua por parte del cultivo podŕıan
intensificar la transferencia de calor debido al
incremento en la difusividad térmica del suelo.
Si bien la evaporación de agua en los primeros
cent́ımetros de suelo genera un enfriamiento en
la superficie, existe otro efecto que se contrapone
que es el incremento del calor acumulado debido
al remplazo del aire dentro de los poros por
agua. Este último factor provocaŕıa que el flujo
de calor se intensifique trasladando más calor
a mayores profundidades. Durante el peŕıodo
en el que ocurre la disminución de materia
vegetal fotosintéticamente activa es llamativo el
desplazamiento de los máximos diurnos hacia
las horas de la tarde, mientras que en la etapa
anterior del ciclo del cultivo, los máximos, si bien
más débiles, ocurrieron en general en horas del
mediod́ıa solar.

Durante las horas nocturnas todos los flujos
son inferiores en magnitud a los observados
durante el d́ıa, pero además se puede destacar
que para el caso del flujo de calor latente se
producen flujos negativos (ĺıneas punteadas) en
muy raras ocasiones, lo que estaŕıa indicando
que la superficie estudiada actúa a toda hora
como fuente de calor (latente) para la atmósfera.
Estos resultados concuerdan con lo observado
por otros autores (Foken, 2008b; Finnigan,
2000).

En la Tabla II se presentan, para cada mes de
observación, los valores medios y desviaciones
estándar de los distintos términos de la ecuación
de balance, tanto para horas diurnas como

Tabla II: Valores medios y desv́ıos
estándar de los valores máximos de Rn,
H, LvE y G durante las horas del d́ıa
y durante la noche para los meses de
noviembre, diciembre y enero.

nocturnas. Se observa, tal como se expresó en
los párrafos anteriores, un incremento en la
radiación neta diurna y del flujo de calor sensible
con los meses. El flujo de calor latente aumenta
su intensidad a medida que se desarrolla el
cultivo, alcanzado su máximo durante el mes
de diciembre, cuando la cobertura se encuentra
en su fase reproductiva, y luego disminuyendo,
asociado al comienzo de la senescencia. El flujo
de calor en el suelo, sin embargo, es más intenso
durante los meses de noviembre y de enero,
asociado a la menor cobertura, y tiene su menor
valor en el mes de diciembre. También se puede
apreciar que todos los flujos durante la noche
presentan intensidades de un orden de magnitud
menor a las diurnas.

4.4. Variabilidad media horaria de los
flujos de enerǵıa
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En la Figura 6 se presentan las variaciones
medias horarias de los cuatro términos de la
ecuación (1), en promedios de 10 d́ıas, para
distintos peŕıodos del ciclo del cultivo.

Durante el peŕıodo vegetativo (Figura 6a),
donde las plantas aumentan su materia vegetal
tanto en altura como en estructura horizontal,
la mayor parte de la enerǵıa ganada por
el sistema es utilizada para evapotranspirar.
En este peŕıodo se incorporaron en total
al subsistema suelo 20 mm de agua por
precipitación. Aproximadamente a las 13 hs se
observa que el 75 % de la enerǵıa disponible por
el sistema suelo-planta-atmósfera es utilizada
como flujo de calor latente. Durante el peŕıodo
que abarca el promedio representado por el
gráfico (25 de octubre a 4 de noviembre) tanto
el flujo de calor sensible como el flujo de calor
en el suelo tienen sus máximos entre las 10 y
las 11 hs. Los valores diurnos presentan una
variación acorde a una semionda sinusoidal,
mientras que los valores nocturnos de todas las
variables tienden a tener valores prácticamente
constantes durante toda la noche. Los mı́nimos
de flujo de calor en el suelo y de radiación neta
se presentan al anochecer y aumentan levemente
de valor en las primeras horas de la noche.
Esto puede estar relacionado con un aumento
en la humedad relativa del aire durante las horas
nocturnas que produciŕıa una modificación en el
balance radiativo y a que el déficit de calor en
la superficie del suelo es compensado con calor
proveniente de niveles inferiores del suelo.

La figura 6b representa los promedios horarios
de 10 d́ıas que abarca el peŕıodo del 15 al
24 de noviembre. Solo precipitaron 2.5mm de
agua de lluvia. Este peŕıodo es representativo
en la fase de floración del cultivo. El flujo de
calor latente promedio es el mayor observado en
todo el peŕıodo estudiado con un valor medio
máximo de 300 W/m2. El flujo de calor sensible
presenta valores prácticamente iguales a los del
flujo de calor en el suelo, con un máximo de
aproximadamente 100 W/m2 que se produce a
las 12 hs en el primero, mientras que ocurre
cerca de las 11 hs en el segundo. Este es

prácticamente el único subpeŕıodo en el que se
observan valores nulos o negativos de flujo de
calor latente durante la noche.

Durante el peŕıodo de formación y llenado de
frutos, representado en la Figura 6c (25 de
diciembre a 3 de enero), disminuye levemente
el flujo de calor latente, presentando un
máximo de aproximadamente de 300 W/m2,
pero su variabilidad es mayor que en el peŕıodo
anterior. También es notorio el aumento en
la radiación neta, con un máximo medio de
aproximadamente 550 W/m2, mientras que en
los peŕıodos anteriores fue de 450 y 500 W/m2,
respectivamente. El flujo de calor sensible se
incrementa, llegando a un valor máximo de
170 W/m2, mientras que el flujo de calor
en el suelo presenta un máximo medio de
similar valor cerca de las 14 hs, aunque el
resto del tiempo su magnitud es prácticamente
la mitad de la del flujo de calor sensible.
Se observa un pronunciado decrecimiento del
flujo de calor en el suelo luego de alcanzar
su máximo. Los cambios en la distribución
vertical de la cobertura vegetal producen
cambios en la variabilidad horaria de los
flujos, particularmente el de calor en el suelo.
Durante este peŕıodo ocurrió un único evento
de precipitación con un total de 21.2 mm.

La Figura 6d muestra los términos del balance
energético en la etapa final del ciclo del cultivo
previo a cosecha (14 al 25 de enero). Durante
este peŕıodo precipitaron 16.5 mm de agua.
Se observa en esta etapa que los términos de
calor sensible y calor latente son prácticamente
iguales, con valores máximos medios que rondan
los 245 W/m2. El flujo de calor en el suelo tiene
valores inferiores a los otros dos términos, con
un máximo medio de 175 W/m2 cercano a las
14 hs.

5. CONCLUSIONES

Se han determinado los flujos turbulentos de
cantidad de movimiento, calor sensible y calor
latente en la atmósfera y el flujo de calor en
el suelo para una superficie con una cobertura
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Figura 6: Variaciones medias horarias de los flujos para las décadas del a) 25/10 al 4/11, b)
15/11 al 24/11, c) 25/12 al 3/01, y d) 14/01 al 25/01.

vegetal de cultivo de trigo en una porción
apreciable de su ciclo de desarrollo. El objetivo
fue estudiar la partición energética sobre este
tipo de superficies en la región pampeana del
SE de Buenos Aires, Argentina. Se encontró que
tanto los parámetros caracteŕısticos de la capa
de superficie como los flujos calculados tienen
una variabilidad asociada a las condiciones
atmosféricas y a la etapa de desarrollo del
cultivo.

Los valores máximos medios observados de
radiación neta muestran que enero tuvo
valores más intensos, a pesar de acumular la
mayor cantidad de precipitaciones del peŕıodo
observado. Los valores de radiación neta
nocturnos son en valores absolutos de un orden
de magnitud más pequeños que los diurnos. Los
desv́ıos estándar de las observaciones diurnas

indican poca dispersión, mientras que los valores
nocturnos, si bien son pequeños, muestran una
dispersión similar al valor medio calculado.

Los resultados encontrados respecto de los flujos
de calor sensible, latente y en el suelo indican
que los flujos responden a las caracteŕısticas
atmosféricas forzadas por el balance radiativo,
pero son sensibles al estado fenológico del
cultivo. Aśı, por ejemplo, el flujo de calor
sensible vaŕıa aproximadamente un 100 % entre
el peŕıodo de floración y el de madurez
fisiológica, para condiciones diurnas. Este flujo
se hace más intenso al finalizar el ciclo del
desarrollo del trigo. En condiciones nocturnas
este comportamiento persiste. En el caso del
flujo de calor latente la diferencia entre las
dos etapas del ciclo de cultivo mencionadas
previamente es de 15 a 17 %, disminuyendo su
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valor al alcanzar madurez fisiológica. Este flujo
además presenta una respuesta muy eficiente a
los aumentos en la intensidad del viento en la
capa de superficie. El flujo de calor en el suelo
presenta una variación similar a la del flujo del
calor sensible, en lo que se refiere a su respuesta
frente a las etapas fenológicas del cultivo, pero
su diferencia es de aproximadamente 53 %. El
aumento del flujo de calor en el suelo con la
evolución en el ciclo del cultivo se relaciona con
la disminución del ı́ndice de área foliar en la
vegetación debido a la senescencia del material
vegetativo. Esto disminuye la capacidad de
intercepción de la radiación de onda corta
entrante por parte de la cobertura vegetal,
aumentando la cantidad de radiación que llega
a la superficie del suelo.

En resumen, en los últimos momentos del
desarrollo vegetativo de la cobertura el rol del
término debido al transporte neto de masa de
vapor de agua (calor latente) es mucho más
importante en la distribución de partición de
la enerǵıa ganada por el sistema, mientras que
hacia el final del ciclo del cultivo los flujos de
calor sensible y de calor en el suelo incrementan
su valor, adquiriendo un rol más importante a
la hora de distribuir enerǵıa. Estos resultado son
similares a los observados por estos otros autores
sobre coberturas vegetales de ciclo anual (Foken,
2008a, 2009).

El seguimiento fenológico de la vegetación
fue determinante para comprender la
utilización de los recursos tanto de masa como
energéticos del cultivo. Son necesarios estudios
comparativos sobre otras superficies, donde
se combinen las observaciones de parámetros
meteorológicos, h́ıdricos y biológicos. Estos
estudios deben realizarse bajo condiciones
donde el forzante atmosférico esté determinado
por las caracteŕısticas climatológicas de cada
año y siguiendo los protocolos utilizados por
otras experiencias similares para generar bases
de datos comparables a las de redes como

Fluxnet, AmeriFlux o EuroFlux.
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págs.

Suero, E.E., Santa Cruz, J.N., Silva Busso, A.,
Della Maggiora, A.I., Irigoyen, A.I., Costa,
J.L., Gardiol, J.M., 2001. Caracterización
de los recursos naturales en sistemas
bajo riego del sudeste bonaerense. Bases
para propuestas de aplicación sustentable
del riego. Revista de investigaciones

Agropecuarias, 30 (1), 71-86. Tambascio, L.,
Della Maggiora, A., Irigoyen, A., Valentinuz,
O. y Gardiol J., 2002. Efecto de la densidad
de plantas sobre la evapotranspiración y
eficiencia en el uso del agua en cultivos
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RESUMEN

El objetivo del presente trabajo es estudiar la variabilidad de la precipitación en
escalas temporales mayores al año en una zona en el centro de Argentina. Las
tendencias de precipitación resultaron máximas en la estación estival, mostrando
una disminución en la cantidad de lluvia sobre todo en el oeste de la región de
estudio y en el peŕıodo más reciente. El estudio de ciclos significativos evidenció la
presencia de ciclos de aproximadamente 15, 23 y 30 años. La variabilidad interanual
de la precipitación de verano se estudió en 3 sub-regiones diferentes basándose
en la comparación del comportamiento de las variables atmosféricas y oceánicas
en años con déficit y con exceso de precipitación. La altura geopotencial fue la
variable que discriminó mejor dichos casos. La lluvia sobrenormal estuvo asociada
al debilitamiento del anticiclón y de las bajas subpolares en el Océano Paćıfico, y
la intensificación del Anticiclón del Océano Atlántico en la región de entrada al
continente. El calentamiento del Océano Paćıfico central (fase positiva del ENOS-El
Niño Oscilación del Sur) fue otro factor relacionado con la precipitación en toda
la región. Un modelo de regresión lineal múltiple fue desarrollado para la región
oriental y explicó el 43,3 % de la varianza de la precipitación estival.
Palabras clave: Argentina central, tendencias de precipitación, variables
atmosféricas, temperatura de la superficie del mar, pronóstico estad́ıstico.

RAINFALL VARIABILITY IN CENTRAL WEST ARGENTINA AND A
STATISTICAL FORECAST MODEL

ABSTRACT

The objective of this work is to study rainfall variability in different timescales in
central Argentina. Rainfall trends were maximum in summer in the west of the
study region, showing rainfall decrease in the west and recent period. 15, 23 and 30
years significant cycles were detected. The interannual summer rainfall variability
was study in 3 sub-regions, based on the comparison of the atmospheric and oceanic
variables behavior in years with deficit and excess of rainfall. The geopotential height
was the best discriminator variable. Rainfall greater than normal was associated
with the weakness of the Pacific heights and lows and the intensification of the
Atlantic heights in the region next to the continent. The central Pacific Ocean
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water warming (positive phase of ENSO-El Niño Southern Oscillation) was another
factor related to rainfall all over the area. A multiple linear regression model was
developed and explained the 43,3 % of the summer rainfall variance.
Keywords: Central Argentina, rainfall trends, atmospheric variables, sea surface
temperature, statistical prediction.

1. INTRODUCCIÓN

Desde mediados del siglo XX se ha evidenciado
un corrimiento hacia el oeste de las isoyetas
de precipitación anual en Argentina subtropical
(Liebmann y otros 2004; Barros y otros
2008). Por este motivo zonas semi-áridas en
la región occidental comenzaron a ser aptas
para los cultivos. Sin embargo, los datos de las
últimas décadas muestran un cambio de este
comportamiento en algunas regiones espećıficas
(González y otros, 2012a) lo cual trae aparejado
pérdidas económicas y un incremento de la
problemática social. Para poder estudiar la
variabilidad interanual de la lluvia es importante
conocer el efecto que sobre ella producen algunos
forzantes de gran escala y su influencia sobre
la precipitación especialmente en Sudamérica.
A continuación se detallan algunos resultados
probados en distintas regiones.

Es sabido que el fenómeno El Niño-Oscilación
del Sur (ENOS) tiene gran influencia en la
lluvia del Sudeste de Sudamérica. Por ejemplo,
Ropelewsky y Halpert (1987) detectaron un
incremento de precipitación estival en el
este de Argentina durante la fase cálida y
particularmente con señal intensa en primavera
(Vargas y otros 1999; Grimm y otros 2000).

Otra oscilación vinculada a la temperatura de
superficie del mar (TSM) es el Dipolo de Océano
Indico (IOD) (Saji y otros, 1999), para el
cual hay estudios realizados para Sudamérica
y el Hemisferio Sur que lo vinculan con la
precipitación y los mecanismos de propagación
de ondas de Rossby. Chan y otros (2008)
encontraron que en Sudamérica la fase positiva
del IOD se manifiesta como un dipolo de
anomaĺıas de precipitación, con incrementos

en la cuenca del Plata y decrecimiento en
la región del centro de Brasil. Liu y otros
(2007) encontraron una relación dinámica de
la teleconexión entre IOD y las anomaĺıas de
geopotencial de 200hpa de altas latitudes del
Hemisferio Sur usando la teoŕıa de propagación
de la enerǵıa de las ondas planetarias de acuerdo
a Hoskins y Karoly (1981). Ellos mostraron que
la enerǵıa se propaga a lo largo del mismo
recorrido en que se propaga el tren de ondas de
Rossby.

Otro forzante que tiene influencia sobre la región
es la Oscilación Antártica (AAO) (Thompson
y Wallace, 2000). Existen varios trabajos
que investigan sus efectos sobre el clima de
Sudamérica, entre ellos Reboita y otros (2009)
estudiaron la función frontogénesis durante
las distintas fases de AAO y las distintas
estaciones del año. Encontraron que la función
frontogénesis es intensa durante la fase negativa
y que la trayectoria de los ciclones se desplaza
hacia el Sur durante la fase positiva de la
AAO. Silvestri y Vera (2003) examinaron la
relación entre AAO y la precipitación del
Sudeste de Sudamérica. Ellos encontraron que
en particular durante la primavera Austral, la
fase negativa está asociada a la intensificación de
la anomaĺıa ciclónica de niveles altos, aumento
de la convergencia de humedad e incremento de
la precipitación sobre el Sudeste de Sudamérica.
González y otros (2012b) analizaron la influencia
de varios de los factores antes mencionados
sobre la precipitación en la región chaqueña y
encontraron resultados alentadores aunque la
respuesta varió en distintas zonas y estaciones
del año.

En este trabajo se estudian las tendencias
anuales y estacionales de la precipitación, los
posibles ciclos significativos y los forzantes,
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tanto de gran escala como regionales, que
favorecen la precipitación estival en la región
central de Argentina. Finalmente se propone un
esquema de predicción para la lluvia de verano
en el Este de la región de estudio.

2. DATOS Y METODOLOGÍAS

Se utilizaron 21 estaciones meteorológicas
distribuidas en el área central de Argentina
delimitada por 29o S y 34o S y 62o O y 69o O
(Figura 1), provenientes de la red de medición
del Servicio Meteorológico Nacional (SMN) y la
Subsecretaŕıa de Recursos Hı́dricos de la Nación
(SRH).

Figura 1: Estaciones utilizadas, en
recuadro superior se detallan las
estaciones pertenecientes a SMN y
en el inferior a SRH.

Las tendencias de precipitación anual
acumulada y estacional de verano (diciembre a
febrero), otoño (marzo a mayo), invierno (junio
a agosto) y primavera (septiembre a noviembre)
fueron calculadas utilizando un ajuste lineal
para los peŕıodos 1961-2009, 1980-2009 y
1994-2009. Para el primer peŕıodo se dispuso
de información completa para 13 estaciones,
para el segundo 16 y para el tercero 21. La
significancia fue testeada con un test T-Student
con el 95 % de confianza.

Con el fin de analizar la posible existencia
de periodicidades superiores al año que
expliquen otras variabilidades, se aplicó un

análisis espectral a las series de precipitación
anual acumulada utilizando la metodoloǵıa de
Blackman Tukey (Blackman y Tukey, 1958)
para 14 estaciones con registros de más de 30
años (Figura 2).

Figura 2: Cantidad de años con que se
realizó el análisis espectral de la serie
(arriba), peŕıodo en años de las ondas
significativas encontradas en el análisis
espectral (abajo). Las ondas con periodo
cercano a 15 años están marcadas en rojo,
ondas alrededor de 23 años en azul y
cercanas a 30 en fucsia.

Se definieron sub-regiones homogéneas,
utilizando el método de Lund (1963). Este
método se aplicó a las series de precipitación
anual acumulada de 14 estaciones elegidas por
estar homogéneamente distribuidas durante el
peŕıodo 1980-2009 (Figura 3). La correlación
necesaria para el agrupamiento fue mayor a
0.4. Se determinaron 3 grupos o sub-regiones
que se utilizaron para el posterior análisis. Las
estaciones que quedaron sin clasificar al utilizar
la metodoloǵıa de Lund (87305 y 87311), fueron
incluidas en el grupo 3 debido a la correlación
de la lluvia con las estaciones de este grupo fue
mayor que con las de otros grupos, además de
la cercańıa geográfica a las estaciones del grupo
3.

Con el fin de representar a cada una de
las sub-regiones, se construyeron las series de
precipitación mensual representativas de cada
grupo promediando los valores de precipitación
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Figura 3: Áreas definidas que aseguran
buena correlación entre la precipitación de
las estaciones que conforman cada grupo.

de todas las estaciones que conforman cada
grupo. Se decidió estudiar la variabilidad de los
meses de verano pues es la estación que registra
mayores valores de precipitación acumulada. En
efecto, el ciclo anual medio de precipitación
(Figura 4) muestra en los 3 grupos una onda
muy marcada con máximos en verano y mı́nimos
en invierno, donde puede observarse que para
el grupo 3 la precipitación es menor que en los
otros dos grupos, especialmente en verano.

Figura 4: Onda Anual promedio de cada
grupo separado según la clasificación de
Lund

Para cada grupo se estudiaron los forzantes de
la variabilidad interanual de la precipitación de
verano mediante el cálculo de las correlaciones

entre las anomaĺıas de la precipitación estival
representativa y las anomaĺıas temporales de
las siguientes variables: altura geopotencial
en 1000 (G1000), 500 (G500) y 200 Hpa
(G200), viento zonal (U) y meridional (V)
en 850 Hpa, agua precipitable (AP) en la
capa desde superficie hasta 700 Hpa y TSM
obtenidas del reanálisis NCEP/NCAR (Kalnay
y otros, 1996). Se utilizaron estos datos en el
periodo 1980-2007 debido a la disponibilidad
de los mismos en el Climate Prediction Center
(CPC). Las correlaciones fueron calculadas
tanto en forma simultánea como desfasada en
1 mes para detectar aquellas variables que
pueden colaborar con la predictibilidad de la
precipitación. Las correlaciones desfasadas se
calcularon entre las anomaĺıas de precipitación
con las variables de gran escala durante el mes
anterior al trimestre de verano (noviembre).
Las correlaciones mayores a 0,37 fueron
estad́ısticamente significativas con el 95 % de
confianza.

Además, se analizó el comportamiento de
las variables para los casos extremos en
que se observara exceso y déficit de lluvia.
Se tomaron como extremos deficitarios a
la precipitación estival para los años con
precipitación subnormal (déficit), definida como
aquella que no supera el valor del primer
cuartil y como extremos húmedos a los años
con precipitación sobrenormal (exceso), definida
como aquella que supera el tercer cuartil (Tabla
I).

Tabla I: Años donde se
registró precipitación estival subnormal
(Déficit) y sobrenormal (Exceso) en cada
uno de los grupos.

Los cuartiles fueron determinados utilizando la
serie de precipitación representativa de cada uno
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de los grupos. Luego de separados los eventos,
se calcularon los campos compuestos , es decir
el campo promedio, de las anomaĺıas de las
variables tanto para los casos de déficit como
para los excesos con el fin de identificar las
áreas donde estas anomaĺıas presentan la mayor
diferencia en años de excesos respecto a los
años de déficit. Además se calculó el campo
diferencia entre las anomaĺıas de los años con
excesos y de los años con déficit de lluvia.
La significancia de este campo diferencia fue
calculada utilizando el test T-Student al 95 %.
Estos campos compuestos se han construido
tanto para la estación estival y para el noviembre
previo.

Finalmente se generó un modelo de predicción
de la precipitación de verano para la región
de las estaciones que comprenden el Grupo 1,
para lo cual se definieron posibles predictores en
base al estudio realizado anteriormente como el
promedio de la variable en el área de correlación
significativa (Tabla II).

Tabla II: Definición de los predictores para
el mes de noviembre y su correlación con
la precipitación acumulada de diciembre a
febrero.

Además se consideraron predictores
independientes entre śı para evitar la
multicorrelación. Se utilizó la metodoloǵıa
forward Stepwise (Wilks, 1995) para generar
el modelo de regresión lineal múltiple. Los
resultados se validaron con la metodoloǵıa
de cros-validación (Wilks, 1995) donde se
utilizaron todos los años menos uno para la

construcción del modelo y el año restante para
el cálculo. El proceso fue repetido tantas veces
como años se quisieron predecir, 30 en este
caso. Este proceso permite al mismo tiempo
validar el pronóstico y verificar la estabilidad
del modelo.

Para probar la eficiencia del modelo,
se realizó una tabla de contingencia
entre la precipitación observada y la
pronosticada, donde se separaron los casos
equiprobables llamados, subnormales, normales
y sobrenormales, refiriéndose cada uno al
espectro completo de casos posibles desde los
años más secos hasta los años más húmedos,
respectivamente. Además se calcularon los
siguientes ı́ndices: probabilidad de detección
(POD), relación de falsa alarma (FAR) y
porcentaje de aciertos (HIT) (Wilks, 1995) y se
compararon las funciones de probabilidad de la
precipitación observada y estimada.

3. RESULTADOS

3.1. Variabilidad de baja frecuencia

Se calcularon las tendencias lineales de las
series de precipitación anual y trimestral
durante 1961-2009, 1980-2009 y 1994-2009.
Los campos de tendencia anuales presentaron
valores negativos en el Noreste y positivos al
Sudoeste, siendo la región de Córdoba una de
las de mayor tendencia de la parte norte de
Argentina (Almeira y otros 2009). Si bien las
tendencias negativas sólo son significativas al
95 % de confianza en 1994-2009, se evidenció un
cambio en el comportamiento de la lluvia
(Domı́nguez y González 2011) (Figura 5a).
Comparando los peŕıodos se pudo observar el
corrimiento de la ĺınea de tendencia cero hacia el
Oeste lo que permite concluir que en el peŕıodo
más reciente se produjo un decrecimiento
de la precipitación cáıda anualmente en la
zona y que en la época más reciente las
tendencias negativas adquirieron significancia
estad́ıstica. Este resultado concuerda con las
tendencias parciales con un solo punto de
quiebre hallados por De la Casa y Nasello
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Figura 5: a) Campos de tendencia anual de precipitación de tres peŕıodos (en mm/año). Valores
positivos en rojo, negativos en azul. La ĺınea de cero está marcada en verde. Las zonas sombreadas
son significativas al 95 % de confianza. 1961-2009, 1980-2009 ĺıneas cada 1 mm/año y 1994-2009
ĺıneas cada 3 mm/año. b) Ídem figura a para verano (en mm/año). Ĺıneas cada 1 mm/año y
1994-2009 ĺıneas cada 2 mm/año. c) Ídem figura a para otoño (en mm/año). 1961-2009, 1980-2009
ĺıneas cada 0.5 mm/año y 1994-2009 ĺıneas cada 3 mm/año. d) Ídem figura a para invierno (en
mm/año). Ĺıneas cada 0.5 mm/año. e) Ídem figura a para primavera (en mm/año). 1961-2009,
1980-2009 ĺıneas cada 0.5 mm/año y 1994-2009 ĺıneas cada 1 mm/año
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(2012). En las estaciones situadas en el Este de la
Provincia de Córdoba el quiebre de la tendencia
anual se produjo entre los años 1975 y 1994
concordando con el cambio de tendencia anual
aqúı representado por los periodos 1961-2009 y
1980-2009 (Figura 5a).

Las tendencias de precipitación estacional
correspondientes al verano (Diciembre, Enero y
Febrero) son las que más porcentaje aportan
al valor anual en todos los peŕıodos. Esto
significa que el cambio en las cantidades de
precipitación se dio en la temporada cálida
principalmente y las mayores disminuciones
en la cantidad de precipitación se observaron
en el sudoeste del área de estudio. El
peŕıodo más reciente (1994-2009) presentó un
comportamiento opuesto entre el Sudoeste y
el Noreste del área estudiada. Efectivamente
se observaron tendencias negativas significativas
al 95 % en la región Noreste del área de
estudio y positivas en el Sudoeste (Figura
5b). Las tendencias de otoño (Marzo, Abril
y Mayo) (Figura 5c) del peŕıodo 1961-2009
presentan un campo similar al de verano del
mismo peŕıodo. Durante el peŕıodo 1980-2009
el comportamiento es diferente pero sin
significancia. Hacia el peŕıodo 1994-2009 las
tendencias de otoño se asemejan más a las
de invierno (Junio, Julio, Agosto) (Figura 5d)
y primavera (Septiembre, Octubre, Noviembre)
(Figura 5e), mostrando áreas significativas sobre
un eje con orientación Noroeste-Sudeste donde
las tendencias fueron negativas y significativas.
Las tendencias de invierno y primavera (Julio
a Noviembre) son mayormente negativas en
los periodos 1961-2009 y 1980-2009 pero no
significativas. Sin embargo, en el periodo
reciente (1994-2009) las tendencias de invierno
se profundizaron y son significativas en un área
importante del centro y Sudeste de la región de
estudio.

La aplicación del análisis espectral a las series
de precipitación mensual de 14 estaciones que
contaron con registros largos dio como resultado
la Figura 2. El principal resultado fue que en
la zona centro y Noreste se encontraron ciclos

de alrededor de 15 años, más precisamente en
6 de las 14 estaciones analizadas, mientras que
ciclos del orden de los 23 años se registraron
en las estaciones ubicadas hacia el centro-Sur
(3 de las 14 estaciones). Además, en el
Noroeste y centro se localizaron 2 estaciones
con peŕıodos más largos y significativos (29
y 31 años respectivamente). Es posible que
estos ciclos largos influencien las tendencias
que se detallaron en el párrafo anterior. En
efecto, se consideraron varias estaciones en
el oeste de Córdoba donde se observaron
tendencias negativas significativas de lluvia y
se calcularon, utilizando un análisis armónico,
las ondas significativas que resultaron ser de del
orden de 17 y 26 años (figuras no mostradas).
La composición de dichas ondas comparadas
con la serie original de datos indica que las
tendencias negativas en el periodo 1994-2009
pueden deberse parcialmente a ciclos largos
y por ello deben monitorearse a futuro para
establecer fehacientemente si existe además otra
componente, como puede ser el cambio de uso de
suelo que contribuya a la disminución de lluvia
en la región.

3.2. Variabilidad interanual de la
precipitación estival

La aplicación del método de Lund
permitió subdividir el área de estudio en 3
sub-regiones, cada una de las cuales cuenta con
un grupo de estaciones (Figura 3) que sirvieron
para construir las series medias de precipitación
estival representativas de cada grupo. Además
para cada una de ellas se establecieron los años
en los cuales el verano resultó con déficit o con
excesos de precipitación, según se detalló en
la sección metodoloǵıa (Tabla I). Con ellos se
construyeron los campos compuestos de las
distintas variables y el campo diferencia entre
los años de exceso y déficit.

En la presente sección se analizará los posibles
forzantes de la precipitación estival y la
posibilidad de predicción para el Grupo 1. Este
grupo fue seleccionado para presentar en este
trabajo, en virtud de que es en esta región
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donde se detectó mayor predictibilidad. Los
otros 2 grupos han mostrado una predictibilidad
mucho más limitada. Esta afirmación se basa
en que la metodoloǵıa detallada en este trabajo
para el grupo 1 se ha implementado en
los grupos 2 y 3, sin embargo la varianza
explicada por los modelos resultantes ( 28 %
y 16 % respectivamente) fue menor que la del
grupo 1, y es por ello que se ha elegido
este último para mostrar en este trabajo.
Para evaluar la acción simultánea de los
forzantes y la precipitación, se analizarán los
campos de correlación simultáneos entre las
distintas variables atmosféricas y oceánicas
con la precipitación de verano representativa
del Grupo 1 y la diferencia de los campos
compuestos de años de exceso y déficit.
Adicionalmente se analizarán los campos de
correlación entre las variables atmosféricas y
oceánicas ocurridas el mes previo (noviembre)
con la precipitación estival, como aśı también
la diferencia de los campos compuestos de las
variables en noviembre para aquellos años en que
se observó un déficit o en exceso significativo,
con vistas a detectar posibles predictores.

Los campos de correlación simultánea entre la
precipitación estival representativa del Grupo 1
y las alturas geopotenciales en diferentes niveles
de la atmósfera mostraron que los veranos con
excesos están asociados al debilitamiento del
Anticiclón y de las bajas subpolares del Paćıfico
en toda la tropósfera, como puede observarse en
los campos de correlación con G1000 (Figura
6 a) y G200 (Figura 6b) en el océano Paćıfico
oriental.

Este patrón es indicativo de un debilitamiento
de los oestes en esa región, lo que permite
un mayor intercambio entre latitudes altas y
medias colaborando con el incremento de la
actividad frontogenética (Reboita y otros, 2009).
La diferencia entre los campos compuestos de
años con exceso y déficit muestran también
muy claramente el comportamiento diferente
observado en G1000 para los extremos de lluvia
(Figura 7), donde la máxima diferencia se
observa en la zona de las bajas subpolares en

Figura 6: Correlación entre la
precipitación media de verano del
Grupo 1 con el (a) G1000 y con (b) G200.
Valores mayores a 0.4 son significativos al
95 % de confianza

el Paćıfico oriental, alrededor de los 65oS.

Figura 7: Diferencia de la Composición de
anomaĺıas de G1000 de los veranos con
excesos y déficit del Grupo 1 (en m). Ĺınea
negra área de diferencia significativa al
95 %.

En efecto, el campo de correlación con G500
muestra la configuración caracteŕıstica de la fase
negativa de la oscilación Antártica (correlación
positiva sobre Antártida y negativas sobre
latitudes medias) que ha sido relacionada con
la precipitación por varios autores (Reboita y
otros, 2009; Silvestri y Vera, 2003) (Figura 8,
en proyección estereográfica polar que permite
identificar mejor dicha oscilación).

Por otro lado en las figuras 6a y 6b, se observa
una intensificación del anticiclón del Atlántico
sobre la región del Sur de Brasil, correspondiente
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Figura 8: Correlación entre la
precipitación media de verano del
Grupo 1 y G500. Valores mayores a 0.4
son significativos al 95 % de confianza.

a la zona de ingreso de aire húmedo desde
el océano, lo que favorece la formación de
precipitación. En el campo de correlación con
U (Figura 9) se observan anomaĺıas del Este en
el Sur de Brasil, lo cual muestra que la lluvia
está asociada a un mayor flujo de aire desde
el Atlántico en la zona del anticiclón y en las
latitudes medias del Paćıfico, donde se observa
un debilitamiento de los oestes en concordancia
con lo observado en el geopotencial.

Se observa además un núcleo de correlación
positiva en el Paćıfico oriental tropical,
probablemente asociado al debilitamiento de
los alisios que se observa en años de fase
positiva del ENOS cuando también se registra
mayor precipitación es el área definida como
el grupo 1, como se detallará más adelante
cuando se analice el campo de temperatura
de superficie del mar. La correlación con V
muestra que la lluvia está asociada a anomaĺıas
del Norte en el Grupo 1, representado por un
núcleo de correlación negativo con dirección
Noroeste-Sudeste sobre el Noreste de Argentina,
vinculado al transporte de humedad desde la
selva amazónica (Figura 10).

Figura 9: Correlación entre la
precipitación media de verano del
Grupo 1 y el viento zonal en 850 hpa.
Valores mayores a 0.4 son significativos al
95 % de confianza.

Figura 10: Correlación entre la
precipitación media del verano del Grupo
1 y el viento meridional en 850 hpa.
Valores mayores a 0.4 son significativos al
95 % de confianza.

La precipitación sobrenormal también se asocia
con anomaĺıas positivas de AP, especialmente
en Oeste de la región (Figura 11) lo cual es
razonable pues provee el vapor necesario para
generar lluvia en el caso de que existiera el
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mecanismo de ascenso adecuado.

Figura 11: Correlación entre la
precipitación media de verano del
Grupo 1 y el agua precipitable. Valores
mayores a 0.4 son significativos al 95 %
de confianza.

Al analizar la correlación entre la lluvia y la
TSM se deduce que la lluvia estival sobrenormal
está asociada a anomaĺıas cálidas en el Paćıfico
ecuatorial oriental y central (fase cálida del
ENOS) (Figura 12). En el campo diferencia
de los compuestos de precipitación en años
con excesos y déficit se observa claramente el
diferente comportamiento del campo de TSM
tanto en la zona tropical como en la zona
subtropical, mostrando el patrón caracteŕıstico
de la fase cálida del ENOS con anomaĺıas cálidas
en el ecuador y fŕıas en regiones subtropicales
(Rasmusson y Carpenter, 1982) (Figura 13).

Con el fin de analizar si las señales observadas en
forma simultánea están relacionadas con otras
presentes el mes anterior (noviembre) y de esa
manera puedan usarse con fines predictivos, se
construyeron los campos de correlación y los
campos diferencia de los compuestos entre años
de exceso y déficit de las distintas variables para
el mes de noviembre. Los campos de correlación
entre la precipitación estival en el Grupo 1 y los
campos de geopotencial de noviembre muestran
un núcleo de correlación positiva significativa

Figura 12: Correlación entre la
precipitación media de verano del Grupo1
y la temperatura de superficie del mar.
Valores mayores a 0.4 son significativos al
95 % de confianza.

Figura 13: Diferencia de la Composición
de las anomaĺıas de TSM de los veranos
con exceso y déficit del Grupo 1 (en m).
Ĺınea negra área de diferencia significativa
al 95 %.

en las cercańıas de Chile alrededor de 90o O
y un debilitamiento de las altas subtropicales
y las bajas subpolares en el Paćıfico occidental
alrededor de 170o E como puede observarse
en el campo de correlación con G1000 (Figura
14) y con G500 (no mostrado) para el Grupo
1. En efecto, en los campos diferencia del
geopotencial en noviembre correspondientes a
las composiciones de años con exceso y déficit en
la precipitación estival se distingue en todos los
niveles de la atmósfera (1000 Hpa, 500 Hpa y 200
Hpa, Figuras 15a, 15b y 15c respectivamente)
un centro de anomaĺıas anticiclónico centrado
en 60o S, 100o E, indicando un debilitamiento
de las bajas subpolares en esta región. Este
centro podŕıa estar asociado a los observados
ubicados más hacia el Este en los campos
diferencia calculados en forma simultánea y que
representan un tren de onda que se desplaza
desde el Oeste sobre el Océano Paćıfico.
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Figura 14: Correlación entre la
precipitación estival media del Grupo 1 y
G1000 en Noviembre. Valores mayores a
0.4 son significativos al 95 % de confianza.
El recuadro rojo muestra la región de alta
correlación donde se ha desarrollado el
predictor.

Figura 15: Diferencia de la Composición
de las anomaĺıas de G1000 (a), G500
(b), G200 (c) de noviembre de los años
exceso y déficit del Grupo 1 (en m). Ĺınea
negra área de diferencia significancia al
95 %. Los recuadros rojos muestran las
regiones de alta correlación donde se han
desarrollado los predictores.

La figura 16 muestra el campo diferencia entre
las anomaĺıas de U de los años con exceso
y los años con déficit de lluvia. En ella se
observó que la máxima diferencia se registra en
el Paćıfico tropical oriental, en concordancia con

lo observado en la figura 9. En efecto 4 de los 8
veranos con excesos fueron Niños y solo 1 Niña,
mientras que 5 de los 8 veranos con déficit fueron
Niñas y solo 1 Niño. En cambio se observó una
señal mucho más débil del viento meridional (V)
de noviembre. (Figura 17).

Figura 16: Diferencia de la composición de
las anomaĺıas del Viento zonal en 850 hpa
(m/s) de noviembre. Valores mayores a 0.4
son significativos al 95 % de confianza. El
recuadro rojo muestra la región de alta
correlación donde se ha desarrollado el
predictor.

Además, las anomaĺıas positivas de agua
precipitable (AP) en noviembre están
relacionadas con mayor lluvia estival (Figura 18
y 19).

El campo de correlación entre la precipitación
estival y la TSM en noviembre no muestra
correlaciones significativas importantes (Figura
no mostrada). Sin embargo, el campo diferencia
de la TSM en noviembre entre los años de
exceso y de déficit muestra claramente que la
precipitación estival sobrenormal puede estar
asociada a anomaĺıas cálidas de TSM en
noviembre en el Paćıfico ecuatorial oriental y
fŕıas en el Paćıfico subtropical. (Figura 20).

3.3. El modelo de predicción estad́ıstico

Con el fin de generar un modelo de predicción
para la precipitación estival del Grupo 1,
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Figura 17: Diferencia de la Composición
de las anomaĺıas de Viento Meridional
en 850 hpa de los años exceso y déficit
del Grupo1 (en m/s). Ĺınea negra área
de diferencia significancia al 95 %. El
recuadro rojo muestra la región de alta
correlación donde se ha desarrollado el
predictor.

utilizando las variables observadas en el mes
de noviembre, se definieron los predictores.
Para su definición se utilizaron los campos de
correlación desfasados en un mes y los campos
diferencia entre situaciones de exceso y de
déficit, también en noviembre. Se definieron
los posibles predictores del modelo como el
promedio areal de las variables en las zonas
donde la correlación (superior a 0,37) o la
diferencia entre casos de déficit y de exceso
fueran significativas al 95 %. Posteriormente se
seleccionó sólo un grupo de predictores que no
estuvieran correlacionados entre śı para evitar
el problema de multicorrelación y ellos fueron la
entrada al modelo de regresión. Los mismos se
detallan en la Tabla II y son G1, G2, G3, G4, G5,
A1, A2, U1, V1, y SST1. La correlación entre la
precipitación estival y los predictores resultantes
también se explicita en la Tabla II. Se generó un
modelo de regresión lineal múltiple utilizando la
metodoloǵıa forward Stepwise, resultando:

PPverano = 1666,04 + 0,54(G3) − 64,30(SST1)

Figura 18: Correlación entre la
precipitación estival media del Grupo
1 y Agua prec. de noviembre. Valores
mayores a 0.4 son significativos al 95 %
de confianza. El recuadro rojo muestra
la región de alta correlación donde se ha
desarrollado el predictor.

Figura 19: Diferencia de la Composición
de las anomaĺıas de Agua precipitable de
los años exceso y déficit del Grupo1 (en
kg/m2). Ĺınea negra área de diferencia
significancia al 95 %. El recuadro rojo
muestra la región de alta correlación
donde se ha desarrollado el predictor.
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Figura 20: Diferencia de la Composición
de las anomaĺıas de TSM de noviembre de
los años exceso y déficit del Grupo 1 (oC).
Ĺınea negra área de diferencia significativa
al 95 %. El recuadro rojo muestra la
región de alta correlación donde se ha
desarrollado el predictor.

Donde PPverano (mm) es la precipitación
estimada para el verano y G3 y SST1 son
los predictores (en m y oC respectivamente).
Por lo tanto el modelo quedó definido por
las variables geopotencial en 1000 hpa (G3) y
temperatura de superficie del mar (SST1). Esto
indica que la precipitación estival está favorecida
por el debilitamiento de las bajas subpolares
en el Océano Paćıfico (G3), la consecuente
disminución del flujo del oeste y el mayor
intercambio entre latitudes bajas y medias, que
permite un mayor pasaje de frentes por la región
de estudio. Este efecto está claramente presente
en la figura 15a, donde las zonas de las bajas
subpolares presentan las mayores diferencias de
comportamiento entre años con exceso y con
déficit de lluvia. Otros autores también han
observado este fenómeno al estudiar el efecto
de la AAO en el sur de Sudamérica (Silvestri
y Vera, 2003; Reboita y otros, 2009) y en
escala hemisférica Mo (2000) y Nogues Paegle
y Mo (2002) han demostrado la influencia de las
anomaĺıas de TSM y del geopotencial sobre la
lluvia en Argentina. Además la lluvia de verano
está realzada cuando la región del Océano
Paćıfico subtropical presenta un enfriamiento,
asociado al patrón Niño de calentamiento en la
zona tropical (Rasmusson y Carpenter, 1982).
El modelo construido con estos dos predictores
explica el 43,3 % de la variabilidad de la
precipitación de verano. Se aplicó el método

de cros-validación para evaluar la eficiencia
del modelo, lo cual requirió el cómputo del
mismo 30 veces, obteniendo una serie de valores
pronosticados. Se pudo comprobar la estabilidad
del mismo, dado que en la mayoŕıa de los
casos los modelos obtenidos fueron similares y
eligieron los mismos predictores al aplicar la
metodoloǵıa de forward Stepwise. La correlación
entre los valores observados y los pronosticados
fue de 0,45 (Figura 21).

Figura 21: Series de precipitación
observada del grupo 1 y estimada con
método de Cros validación.

Si se observa la Figura 21 se puede notar que los
años 1981, 1989, 1999, 2008 y 2009 presentan
las mayores diferencias entre los valores
pronosticados y observados. Por ejemplo, para
el pronóstico del año 1999 se utilizó SST1
observada en noviembre de 1998, que por haber
sido un año Niño importante registró anomaĺıas
de TSM muy altas, a lo que puede atribuirse
la gran subestimación producida en este caso
por el modelo. En el año 2008 el modelo no
fue estable dado que seleccionó al predictor U
además de G3 y SST1, lo cual puede haber
inducido la diferencia con el valor observado.
Para los años 1981, 1989 y 2009 no se han
encontrado elementos que permitan determinar
por qué se ha producido ese error. Una medida
para evaluar cuantitativamente el ajuste de la
predicción a los valores observados es mediante
una tabla de contingencia (Tabla III). En
ella puede observarse que en el 60 % de los
casos el modelo predijo la misma categoŕıa
que efectivamente se produjo, mientras que
un 10 % (3,3 %) de valores pronosticados
como sobrenormales (subnormales) fueron
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subnormales (sobrenormales).

Tabla III: Tabla de contingencia entre
categoŕıas observada y pronosticada ( %
total casos).

Además se calcularon las funciones de
probabilidad emṕırica (con datos observados)
y la derivada de las predicciones con el modelo
(Figura 22), resultando que ambas no difieren
con un 95 % de confianza, utilizando un test
chi-cuadrado. En la Figura 22 puede observarse
que hubo un mayor porcentaje de casos
estimados con precipitación inferior a 400 mm
de los que se produjeron realmente mientras que
hubo un menor porcentaje de casos estimados
con precipitación entre 400 y 500 mm de los
que efectivamente se produjeron.

Figura 22: Función de probabilidad
emṕırica observada (ĺınea azul) y estimada
(ĺınea roja) para la precipitación de verano
en la región del Grupo1 (en mm).

Para evaluar la precisión de las categoŕıas
pronosticadas se calcularon los ı́ndices de
probabilidad de detección (POD), relación de
falsa alarma (FAR) y la tasa de acierto (HIT).
El ı́ndice POD cuenta la proporción de eventos
de una clase que fueron pronosticadas como
tal, por lo tanto los valores cercanos a 1 son
los de mejor pronóstico. En cambio el ı́ndice
FAR da la proporción de los pronósticos que

fallaron en producirse, esperándose que un buen
pronóstico de como resultado valores cercanos a
0. Por último la tasa de acierto (HIT) indica la
proporción de casos clasificados correctamente.
Los resultados se indican en la Tabla IV.
La categoŕıa sobrenormal obtuvo los mayores
valores de ı́ndice POD y HIT a su vez que los
menores valores de FAR, resultando la categoŕıa
de casos sobrenormales la mejor representada
por el modelo.

Tabla IV: Medidas de eficiencia para
los eventos subnormales, normales y
sobrenormales. POD: probabilidad de
detección; FAR: relación de falsa alarma;
HIT: tasa de acierto.

4. CONCLUSIONES

Se estudió la variabilidad de la precipitación
en diferentes escalas. La variabilidad de baja
frecuencia mostró que la región Oeste ha
sufrido decrecimiento en la precipitación anual
especialmente en verano y en el peŕıodo más
reciente (desde 1994). Además se observó la
presencia de ciclos de alrededor de 15, 23 y
30 años. Para la sub-región Este (Grupo 1)
del área de estudio se analizaron los forzantes
de la precipitación de verano. En general
las variables G1000, G500 y G200 aportaron
las mayores correlaciones y predictibilidad.
También resultaron ser bien distintivos los
patrones de anomaĺıas para los años de
exceso, destacándose el debilitamiento del
anticiclón del Paćıfico y de las bajas subpolares,
estas últimas con significancia estad́ıstica.
Los excesos h́ıdricos estivales se relacionaron
con la fase cálida del ENOS. Las señales
encontradas para el geopotencial y la TSM
se detectaron en forma simultánea y en el
mes de noviembre, aportando, de este modo,
predictibilidad sobre la precipitación estival.
Estos resultados muestran que la circulación y
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la TSM presentan comportamientos distintivos
en los años en que la precipitación de verano
es sobre o subnormal en la región central
de Argentina. En menor medida, las variables
durante el mes anterior a la lluvia, son
indicativas de la precipitación de verano, lo cual
da indicios de predictibilidad en la región. Este
resultado permitió ensayar un modelo predictivo
que resultó muy eficiente, explicando el 43,3 %
de la precipitación estival en el Grupo 1 y
clasificando bien la lluvia en sobre/sub normal
en el 60 % de los casos.
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las figuras de correlaciones fueron provistas
por NOAA/ESRL Physical Sciences Division,
Boulder Colorado desde su página web:
http://www.esrl.noaa.gov/psd. Este trabajo
fue subsidiado por los proyectos: UBACyT
2010-2012 CC02, UBACyT 2011-2014 01/y028,
CONICET PIP 112-200801-00195, Préstamo
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RESUMEN

Se realizó un estudio de la actividad eléctrica generada por la erupción del complejo
volcánico Cordón Caulle en junio de 2011 utilizando datos de descargas eléctricas
detectadas por la red World Wide Lightning Location Network. La actividad
eléctrica observada se corresponde a descargas eléctricas generadas en la pluma
volcánica con una buena correlación entre la cantidad de descargas y la altura de
la misma. Aunque la actividad eléctrica detectada fue baja, los resultados están
de acuerdo con los obtenidos por estudios previos y muestran que puede ser usada
como un indicador de la actividad volcánica. Además muestra la factibilidad de
utilizar la red para una detección temprana de erupciones volcánicas.
Palabras clave: Actividad eléctrica; Complejo volcánico Cordón Caulle, WWLLN.

LIGHTNING ACTIVITY DURING THE 2011 ERUPTION OF THE CORDÓN
CAULLE VOLCANIC COMPLEX

ABSTRACT

A study of the lightning activity generated by the eruption of the Cordón Caulle
volcanic complex during June 2011 was performed using the World Wide Lightning
Location Network data. The observed lightning activity corresponds to the volcanic
plume electrical activity with a good correlation between the lightning count and
the volcanic plume height. Although the detected lightning activity was low, the
results agree with previous studies and show that lightning activity could be used
as a proxy of the volcanic activity. This study also shows the feasibility on the use
of the network for early volcanic eruptions detection.
Keywords: Lightning activity; Cordón Caulle volcanic complex, WWLLN.
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1. INTRODUCCIÓN

El complejo volcánico Cordón Caulle
está ubicado aproximadamente a los 40,5900ode
latitud sur y 72,1170ode longitud oeste y
está constituido por una serie de centros
volcánicos de tipo fisural asociados a dos
fracturas paralelas principales de orientación
NO-SE que constituyen una estructura de rift.
El complejo hizo erupción mediante la apertura
de un nuevo aparato volcánico identificado por
Collini y otros, (2012) como We Pillan, el 4 de
junio del 2011. La erupción comenzó en junio
de 2011, con un evento mayor entre el 4 y el
7 de junio y un evento de menor intensidad
entre el 11 y el 14 de junio continuando
con emisiones de lava y pequeñas columnas
eruptivas hasta al menos mayo del 2012. La
erupción fue catalogada de nivel 6, lo cual
representa un Índice de Explosividad Volcánica
(Volcanic Explosivity Index, VEI) de clase 3, y
presentó una columna eruptiva con una altura
entre los 7 y 12 km para el evento mayor. La
erupción presentó magmas evolucionados con
una erupción inicial pliniana o subpliniana
con una fase explosiva, seguida por otras más
efusivas con duración de varios meses (Collini
y otros, 2012). Del análisis de las cenizas
tomadas en diferentes localidades se sugiere la
presencia de al menos dos diferentes materiales
juveniles basáltico-andeśıtica (55-60 % SiO2)
y rioĺıtica (71-73 % SiO2), con composiciones
intermedias que podŕıa representar un tipo
h́ıbrido, posiblemente de un proceso de mezcla
de magma incipientes (Collini y otros 2012).

Distintos estudios (Thomas y otros, 2007, 2010;
Bennett y otros, 2010; Harrison y otros, 2010;
Behnke y otros, 2012; entre otros) han mostrado
que las erupciones volcánicas pueden generar
descargas eléctricas. McNutt and Williams
(2010) presentaron una base de datos sobre
descargas eléctricas producidas por distintas
erupciones volcánicas. La base de datos muestra
que 212 erupciones, debidas a 80 volcanes,
han sido documentadas como productoras de
descargas eléctricas.

Thomas y otros, (2007, 2010) estudiaron la
actividad eléctrica generada por la erupción del
volcán Augustine durante 2006. Estos autores
encontraron dos etapas en la actividad eléctrica.
Una primera etapa que se corresponde con la
erupción del volcán y que está caracterizada por
una alta tasa de descargas de corta extensión,
con pocas ramificaciones y con longitudes t́ıpicas
de pocos cientos de metros (Por ejemplo:
National Geographic, Sept. 2007, p. 14–15) y
tiempos de 10ms (Thomas y otros, 2010); y
una segunda etapa que se corresponde con
el desarrollo de la columna eruptiva y pluma
volcánica. Las descargas eléctricas en esta
segunda etapa son similares a las descargas
intranube (descargas dentro de la misma nube)
observadas en las nubes de tormentas, con
duración de entre 30–600 ms.

La generación de descargas eléctricas se debe
a que las part́ıculas generadas durante la
erupción volcánica pueden resultar cargadas
como resultado de su proceso de formación o
por la interacción entre ellas. Si el proceso de
cargado es mayor al proceso de disipación de
carga (debido a la conductividad del aire y a
la neutralización de cargas por colisiones entre
part́ıculas con carga opuesta), el campo eléctrico
generado por las cargas eléctricas aumenta hasta
alcanzar un valor suficiente para que ocurra la
ruptura dieléctrica del aire y se produzca la
descarga eléctrica.

Existen diferentes teoŕıas sobre los procesos que
generan la electrificación de las nubes volcánicas
(volcanic clouds o eruption clouds). Dentro de
los procesos asociados a la primera etapa en la
actividad eléctrica, se pueden señalar:

Electrificación de cenizas debido a las
interacciones con agua. Este proceso fue
descripto a partir de las observaciones de
la erupción tipo freática del volcán Surtsey
en Islandia durante 1963. Estas observaciones
mostraron una electrificación de la pluma
(105 − 106 cargas elementales positiva cm−3)
durante los peŕıodos cuando el vapor de agua
y el material piroclástico entraban en contacto
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(Anderson y otros, 1965). Pounder (1972)
sugirió que la separación de carga se produce
durante la pulverización del agua cuando esta
se evapora. También se observó separación de
carga cuando la lava flúıa hacia el mar, lo
cual podŕıa producirse cuando la roca caliente
volatiliza part́ıculas de sal marina, las cuales
transportan carga positiva (Björnsson y otros,
1967).

Electrificación de cenizas a través de
mecanismos de fragmentación. Gilbert y
otros (1991) midieron la carga en part́ıculas de
cenizas en la columna eruptiva del volcán
Sakurajima en Japón y sugirieron dos
mecanismos para la carga de las mismas,
que no implicaban expĺıcitamente la presencia
de agua: (i) triboelectrical o cargado por
fricción, que es debido al contacto entre
materiales con caracteŕısticas eléctricas
diferentes; (ii) fractoemission o fractocharging,
en el cual los electrones, los iones positivos y
negativos, los átomos neutros y las radiaciones
electromagnéticas son expulsados de las
superficies agrietadas del material fresco
dando como resultado una carga residual.
Estos mecanismos se apoyan en diversos
experimentos de laboratorio en el cual se
midió la electrificación de part́ıculas por
medio de fricción (Hatakeyama y Uchikawa,
1952; Kikuchi y Endoh, 1982; James y
otros, 2000). En el trabajo de James y
otros (2008), sobre electrificación de plumas
volcánicas ricas en silicato plantean que, a su
entender, el mecanismo más importante es el
de fractoemission, el cual confiere a la part́ıcula
una carga neta opuesta a la del gas y del aerosol
circundante. Este último mecanismo se concibe
dentro y en las cercańıas del conducto eruptivo.

Dentro de los procesos asociados a la segunda
etapa, que se corresponde con el desarrollo de
la columna eruptiva y de la pluma volcánica, se
pueden señalar:

Separación de carga dependiente del
tamaño de las cenizas. Durante esta etapa
el proceso fractoemission parece dominar. Sin

embargo, no existe un proceso f́ısico conocido
por el cual este proceso de electrificación
dependa del tamaño de las part́ıcula (Mather
y otros, 2006). James y otros (2000) sugirieron
que la dependencia de la electrificación con el
tamaño de las part́ıculas puede resultar como
un proceso secundario de la captura de iones,
que es a la vez función del tamaño de las
part́ıculas y de la velocidad de cáıda asociada.
Miura y otros (2002) realizaron estudios durante
la erupción del Volcán Sakurajima en Japón,
entre el 28 y 29 de octubre de 1995, y
propusieron un modelo “PNP” (Positivo –
Negativo – Positivo) para la distribución de
carga dentro de la nube volcánica, el cual
depende del tamaño de las part́ıculas. Este
modelo propone que la parte superior de la
nube está formada mayoritariamente por gas y
pequeños aerosoles, los cuales llevan una carga
positiva; la existencia de una capa intermedia
de ceniza fina con carga neta negativa y la
parte inferior formada por cenizas de mayor
tamaño cargadas positivamente (Figura 1).
La recopilación de los resultados actuales y
anteriores a la erupción del volcán Sakurajima
y de otros volcanes, indica que distribución de
la carga negativa en la parte media de la nube
es predominante en la mayoŕıa de los casos
observados.

Figura 1: Modelo de separación de
cargas basada de mediciones en el volcán
Sakurajima. Adaptado de Miura y otros,
2002.

Mecanismo de electrificación análogo
al de nubes de tormenta. McNutt y
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Williams (2010) sugirieron que cuando la
columna eruptiva alcanza una altura de 7
km, el mecanismo para la generación de
descargas eléctricas es similar al mecanismo de
electrificación de las nubes de tormentas.

La electrificación en nubes de tormentas
usualmente es explicada mediante el mecanismo
no inductivo (Reynolds et al., 1957; Takahashi,
1978; Saunders et al 1991, 2006; Avila and
Caranti 1994; Pereyra et al. 2000), el cual se
basa en la interacción de las part́ıculas de hielos
(cristales de hielo y granizos) y de agua que
conforman a las mismas. Las nubes se forman
a partir del ascenso de parcelas de aire húmedo.
Este ascenso puede producirse por convección,
debido al calentamiento de la superficie terrestre
por la radiación solar; por forzado topográfico,
debido a la presencia de montañas; o debido
al encuentro de dos masas de aire a distintas
temperaturas. En todos estos casos, durante el
ascenso se activan los núcleos de condensación
de agua y de hielo a partir de los cuales se
forman las gotas de agua y los cristales de hielo.
Los cristales de hielo crecen por deposición de
vapor hasta alcanzar un tamaño suficiente, a
partir del cual los cristales de hielo comienzan a
crecer por colección de gotas de agua. Durante
este proceso de crecimiento, las gotas de agua
sobreenfriadas colisionan con los cristales de
hielo y se congelan sobre los mismos, formando
una acreción. Este mecanismo permite que las
part́ıculas de hielo alcancen tamaños del orden
de miĺımetros y se formen los granizos.

El mecanismo no inductivo asume que durante
la colisión entre cristales de hielo y granizos,
en presencia de gotas de agua sobreenfriada,
se produce una separación de carga eléctrica.
Distintos estudios revelaron que el signo y la
magnitud de la carga transferida al granizo
depende de la condiciones microf́ısicas de la
nube como son la temperatura y el contenido
de agua ĺıquida (Takahashi, 1978; Saunders y
otros, 1991, 1999, 2001; Avila y otros, 1995,
1996; Pereyra y otros., 2000, 2008), de la
distribución de tamaños de las gotas de nube
(Avila y otros, 1998; Avila y Pereyra, 2000),

del tamaño de los cristales de hielo (Keith y
Saunders, 1990) y de la velocidad de impacto
(Bürgesser y otros, 2006). Se ha observado
que se transfiere una carga significante solo
cuando coexisten granizos, cristales de hielo,
gotas de agua sobreenfriadas y vapor de agua,
por lo tanto la zona de cargado en la nube se
extiende desde los 0 a los -40oC (temperatura
de glaciación), que se corresponden a una altura
de la atmósfera entre los 4 y los 10 km (Figura
2).

Figura 2: Perfil de temperatura y presión
de la atmósfera terrestre.

Para el caso de las nubes volcánicas, las
part́ıculas de cenizas volcánicas sirven como
núcleos de condensación de agua y de hielo.
Duran y otros (2008), basados en experimentos
de laboratorio, encontraron que la nucleación
de part́ıculas de hielo sobre cenizas volcánicas
ocurre a temperaturas entre -10 y -20oC.
Debido a la alta concentración de estos núcleos,
en comparación con los núcleos encontrados
naturalmente en la atmosfera, las gotas de
nube y cristales de hielo son más pequeños
que los presentes en las nubes de tormentas,
y por lo tanto, el proceso de precipitación
es suprimido (Williams y otros, 2005). Sin
embargo, Sparks y otros (1997) mostraron que
las cenizas volcánicas presentan una distribución
bimodal con modas de 10 µm y de 200 µm,
siendo dominante la moda menor a medida
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que aumenta la distancia al cráter del volcán.
Por otra parte, las fuerzas electrostáticas y las
diferentes velocidades de cáıda permiten que
el proceso de agregado de las part́ıculas sea
muy eficiente, alcanzando los agregados tamaños
de hasta 800 µm (James y otros, 2002). Por
lo tanto, aunque el proceso de precipitación
es suprimido, debido a la dispersión en el
espectro de tamaños de las cenizas volcánicas,
las part́ıculas nucleadas o acrecidas sobre la
misma presentan una distribución de tamaños
que permiten diferentes velocidades de cáıda
y por lo tanto, la colisión entre las mismas.
Además, en nubes volcánicas las corrientes de
aire ascendentes son sustancialmente mayores
que las presentes en las nubes de tormentas, y
por lo tanto, la acreción de los cristales de hielo
y de las cenizas volcánicas debeŕıa ocurrir en un
tiempo menor y con una mayor eficiencia que en
las nubes de tormentas (Williams y otros 2005).

McNutt y Williams (2010) presentaron una
correlación entre el ı́ndice de explosividad
volcánica (VEI) con el porcentaje de volcanes
que presentaron electrificación. Estos autores
encontraron que alrededor de una 10 % de las
erupciones con valores de VEI entre 3 y 6
presentaron actividad eléctrica, y solo el 2 %
lo hicieron para valores de VEI entre 1 y 2.
Esta correlación es coherente con el hecho de
que las grandes erupciones, con valores altos
de VEI, tienen asociadas nubes volcánicas con
un desarrollo vertical similar a los sistemas de
convección profunda.

Para el mecanismo de electrificación análogo
al de nubes de tormenta, el papel del agua,
en todas sus formas, parece tener un rol
fundamental (Williams y otros, 2005). Por ello
la composición del magma es un parámetro
relevante ya que, según su composición, se puede
determinar aproximadamente el contenido de
agua disuelto (Mc Nutt y Williams, 2010), y a
la vez conocer el estilo eruptivo (Estromboliana,
Pliniano, etc.), el cual da una caracteŕıstica de
la explosividad del evento.

Entonces, tanto el ı́ndice de explosividad

volcánica como la composición del magma
son parámetros fundamentales para las teoŕıas
expuestas anteriormente ya que los mismos se
relacionan con la altura de la columna eruptiva
y con el contenido de agua de la misma.

El objetivo de este trabajo es estudiar la
actividad eléctrica generada por la erupción
del complejo volcánico Cordón Caulle (1507-15)
durante el mes de Junio de 2011 usando datos
de actividad eléctrica detectada por la red
de detección mundial World Wide Lightning
Location Network (WWLLN), y en base a
los informes sobre dicha actividad volcánica,
estudiar la relación de ésta con distintos
parámetros relevantes de la erupción.

2. DATOS Y METODOLOGÍA

Los datos de descargas eléctricas
utilizados provienen de la red WWLLN
(http://wwlln.net). La WWLLN es una red de
suelo que detecta a tiempo real la actividad
eléctrica a escala global. Las estaciones de
la red detectan la radiación de muy baja
frecuencia (VLF, 3-30 kHz) emitida por las
descargas eléctricas. Esta señal VLF se propaga
por la gúıa de onda Tierra-Ionosfera con una
atenuación baja, lo que permite que la red
logre una cobertura global y a tiempo real de la
actividad eléctrica con una menor cantidad de
antenas, respecto de otros sistemas de detección
(Dowden y otros, 2002, 2008; Lay y otros, 2004;
Rodger y otros, 2005; Jacobson y otros, 2006).
Distintos estudios han mostrado que la red es
capaz de detectar las caracteŕısticas principales
de la distribución espacial de la actividad
eléctrica y del ciclo estacional (Bürgesser y
otros, 2012; Bovalo y otros, 2012); posee una
precisión espacial de ∼5 km (Abreu y otros,
2010), y tiene una baja eficiencia de detección
con una tendencia a detectar las descargas de
mayor intensidad (Lay y otros, 2004; Rodger y
otros, 2005; 2006; 2009; Jacobson y otros, 2006;
Abarca y otros, 2010; Abreu y otros, 2010)

Para realizar el estudio sobre la actividad
eléctrica producida por la erupción del complejo
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volcánico Cordón Caulle, se utilizó una ventana
espacial ubicada entre 40oy 42ode latitud sur
y entre 73oy 71ode longitud oeste con una
resolución espacial de 0,1o × 0,1o. La actividad
eléctrica se monitoreo durante los meses de mayo
a julio. Se recopilaron los informes sobre la
actividad volcánica y parámetros meteorológicos
generados por distintos organismos (Servicio
Geológico y Minero de Chile, Servicio Geológico
Minero Argentino, Centro de avisos de Cenizas
Volcánicas Buenos Aires VAAC Buenos Aires
SMN-SHN, Proyecto CYTED-CENIZA).

3. RESULTADOS Y DISCUSIÓN

En la ventana espacial considerada, la red
WWLLN detectó 115 eventos entre el 4 y el 7
de junio, mientras que para los d́ıas anteriores se
detectó solo un evento. Para los d́ıas posteriores
se detectaron 4 eventos entre el 11 y 14 de junio,
y solo un evento durante el mes de julio.

Es bien conocido que la actividad eléctrica
debido a descargas por tormentas eléctricas,
disminuye cuando aumenta la latitud; en
particular, la actividad eléctrica en la ubicación
del complejo volcánico Cordón Caulle es
usualmente muy baja, en especial durante los
meses de invierno. Esto fue corroborado ya que
la actividad eléctrica detectada fue muy baja
o nula para los d́ıas anteriores y posteriores
a la erupción volcánica. Esto indicaŕıa que la
actividad eléctrica detectada entre el 4 y el 7, y
entre el 11 y el 14 de junio se corresponde con
actividad eléctrica generada por la erupción del
volcán.

El Reporte Especial de Actividad Volcánica No
28 - Región de Los Ŕıos - Complejo Volcánico
Cordón Caulle con fecha del 4 de junio de 2011
indica que la erupción se inició a las 14:45
(hora local) del d́ıa 4 de junio. A su vez, el
primer evento detectado por la red WWLLN
ocurrió a las 14:41 (hora local) del mismo d́ıa (
http://www.sernageomin.cl/volcan.php?iId=38).

El hecho que la red WWLLN detectara el
primer evento al momento de la erupción

indicaŕıa que, a pesar de la tendencia a detectar
eventos de alta intensidad, las descargas
detectadas inicialmente se corresponden a
descargas generadas en la fase explosiva. Sin
embargo, durante esta etapa no es posible
determinar que mecanismo (electrificación de la
ceniza debido a la interacción con agua o por
fragmentación) domina o si actúan de manera
combinada.

La figura 3 muestra la actividad eléctrica
detectada entre el 4 y 7 de junio, la cual presenta
una distribución espacial con una dirección
preferencial sudeste. Los informes para estos
d́ıas indican que se observó una columna de gas
de 10 km de altura y 5 km de ancho, vientos
con dirección sur a 5 km de altura y con una
dirección sudeste-este a 10 km de altura. Por lo
tanto, la ubicación de las descargas detectadas
es consistente con estos informes y con la pluma
observada en distintas imágenes satelitales. En
la figura 3, también se observa que se detectaron
cuatro eventos ubicados al noroeste del volcán
que no pueden ser relacionados con la pluma
volcánica y que podŕıan deberse a errores en la
ubicación dado por la red WWLLN.

Figura 3: Actividad eléctrica detectada
por la red WWLLN entre el 4 y 7 de
junio de 2011 y la ubicación del complejo
volcánico Cordón Caulle.

En la figura 4 se muestra el histograma de las
descargas detectadas en función de la distancia
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al volcán. Se puede observar que la mayoŕıa
de las descargas detectadas (>60 %) ocurrieron
entre los 5 y 20 km del volcán. Esto indicaŕıa que
la mayoŕıa de las descargas eléctricas detectadas
se produjeron en la pluma volcánica ya que
presentan una distribución espacial y temporal
consistente con la misma.

Figura 4: Histograma de la distancia entre
la ubicación de las descargas eléctricas y la
posición del cráter del complejo volcánico
Cordón Caulle.

La figura 5 muestra la altura de la pluma
reportada por el Observatorio Vulcanológico de
los Andes del Sur (OVDAS) y la cantidad de
descargas eléctrica detectada por la WWLLN
en la ventana espacial considerada para los
d́ıas entre el 1 y el 18 de junio. Se puede
observar que existe una buena correlación, con
un coeficiente de Pearson mayor a 0.8 (p <
10−4), entre la altura y la cantidad de descargas
detectadas por la red. Se observa que la red
WWLLN detecta actividad eléctrica cuando
la altura de la pluma es superior a 7 km,
que se corresponde a una temperatura de la
atmósfera de aproximadamente -20oC (Figura
2). Es plausible asumir que la temperatura
de la pluma es mayor a la de su entorno y
que a esta altura se produce la nucleación de
part́ıculas de hielo sobre las cenizas volcánicas
(Duran y otros, 2008). Además, la composición
qúımica del magma, de tipo basáltico a rioĺıticos
(48-77 %SiO2), tiene un contenido de agua entre
0.1 al 6.5 por ciento de la masa, lo cual provee
del agua para que el proceso de nucleación

y de acreción pueda realizarse. Esto sugiere
que en la nube volcánica estaŕıa operando
el mecanismo de electrificación análogo al de
nubes de tormentas. Sin embargo, no es posible
descartar al mecanismo de fractoemission sino
asumir que estos mecanismos pueden operar de
manera simultánea.

Figura 5: Cantidad de descargas eléctricas
detectadas (ćırculos negros) y altura de la
pluma (ĺınea quebrada) por d́ıa entre el 1
y el 18 de junio.

La red WWLLN posee un proyecto de
investigación experimental para la detección
temprana de erupción de volcanes denominado
Monitoreo Global de Actividad Eléctrica
Volcánica (Global Volcanic Lightning Monitor,
http://wwlln.net/volcanoMonitor.html), el
cual se basa en la detección de la actividad
eléctrica en la cercańıa de la caldera del
volcán. Este sistema emitió un alerta sobre
le erupción del complejo volcánico Cordón
Caulle a las 14:43 (hora local), con la detección
del primer rayo a las 14:41 (hora local). Esta
alerta fue enviada 30 minutos antes de la
primera alerta sobre la erupción del volcán
dada por el Servicio Nacional de Geoloǵıa y
Mineŕıa (SERNAGEOMIN) - Observatorio
Volcanológico de los Andes del Sur (OVDAS).

4. CONCLUSIÓN

La actividad eléctrica observada es consistente
espacial y temporalmente con la pluma
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volcánica generada por la erupción del complejo
volcánico Cordón Caulle. La ubicación de
la mayoŕıa de las descargas detectadas en
dirección sureste del volcán está de acuerdo con
la dirección del viento dominante y la pluma
observada.

Aunque se observó un aumento en los eventos
detectados por la WWLLN, esto no implica
necesariamente un aumento en la actividad
eléctrica sino una mayor cantidad de descargas
de gran intensidad. Sin embargo, no existe otro
sistema que pueda detectar actividad eléctrica
en las latitudes donde se ubica el complejo
volcánico Cordón Caulle.

Es importante señalar la coincidencia temporal
entre la erupción volcánica con los primeros
datos de electrificación de la pluma y de la
columna eruptiva. Esto pareciera deberse al tipo
explosivo de la erupción con una fase inicial
pliniana, la cual eyectó una columna eruptiva
entre los 10 y 12 km (Collini y otros, 2012).
Este tipo de erupción de muy alta enerǵıa
provocó una electrificación muy efectiva de la
columna eruptiva por alguno o varios de los
procesos de electrificación descriptos.

Tanto la composición qúımica del magma, como
el tipo de erupción del volcán en estudio,
son caracteŕısticos de erupciones que pueden
tener asociados actividad eléctrica (McNutt y
otros, 2010). Esto fue observado en el estudio
realizado, ya que la erupción estuvo asociada a
descargas eléctricas generadas tanto en la etapa
explosiva como en la pluma y en la columna
eruptiva. Estas descargas fueron observadas
desde diversos sitios y fueron, desde los primeros
momentos, una de las principales caracteŕısticas
visuales de la erupción.

Por primera vez se detectó la actividad eléctrica
generada por una erupción volcánica en
Suramérica. Aunque la actividad eléctrica
detectada fue baja y se corresponde
principalmente a la electrificación de la
pluma, los resultados encontrados están de
acuerdo con los obtenidos en estudios previos

y muestran que la actividad eléctrica puede ser
usada como indicador de actividad volcánica.

La alerta del Monitoreo Global de Actividad
Eléctrica Volcánica de la red WWLLN fue
anterior al reporte del Servicio Nacional de
Geoloǵıa y Mineŕıa (SERNAGEOMIN) de
Chile, demostrando la relevancia del sistema
como herramienta de alerta temprana, apoyando
a los sistemas nacionales de alerta (en el caso
de que existieran) y en los casos que no existan
monitoreo continuo de sistemas eruptivos, esta
técnica podŕıa servir como alertas tempranas de
erupciones en lugares remotos del Cono Sur
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