Efectos Climaticos de las Erupciones Volcanicas.

1 Lacapa de aerosoles estratosféricos.

A principios del siglo XX fue sugerida lapresencia de aerosoles en la estratOsfera, a
partir de la interpretacion de las observaciones del enrojecimiento del cielo durante €
crepusculo [Gruner and Kleinert, 1927]. Sin embargo su existenciasolo fue confirmada en
1959, mediante observaciones directas, empleando mediciones con impactores de particulas
a bordo de globos sondas que alcanzaron la estratosfera baja Punge et al., 1961].
Mediciones posteriores utilizando también impactores, pero esta vez a bordo de un avion de
investigacion de ato techo de vuelo (U-2), corroboraron la existencia de la capa de
aerosoles en la estratosfera [Junge and Mason, 1961].

Esta capa de aerosoles se extiende desde la tropopausa hasta los 30 - 35km de
atura, en la estratosfera bgja, alcanzando su méaximo aproximadamente a los 22km. Se
caracteriza por que la mayor contribucion a los aerosoles proviene de las erupciones
volcanicas explosivas, que transportan abundantes gases hasta la adtura de la estratésfera.
Otras contribuciones provienen de particulas cdsmicas, (restos de meteoritos) y se
hipotetiza el posible transporte de aerosoles por la actividad convectiva que alcanza la
dtura de la tropopausa en € tropico.

Las erupciones intensas de carécter explosivo transportan millones de toneladas
(Megatones, Mt) de particulas y gases a la estratosfera. En el periodo inicial que precede a
una erupcion de este tipo, las particul as descienden por efecto gravitacional, en un lapso de
tiempo que oscila entre minutos y varias semanas, por 10 que solo permanecen en la
estratésfera los componentes gaseosos. Por esta razon las particulas de ceniza volcanica no
producen efectos climéticos. A 1o sumo pueden producir efectos en €l estado del tiempo en
los dias y semanas siguientes a la erupcion. Los gases que permanecen en la estratésfera a
su vez setransformandebido a una serie de procesos fisicos y quimicos, que tienen lugar en
dicha capa. El maximo en la concentracion de aerosoles estratosféricos, y de su camino
optico total, se alcanza arededor de los tres meses posteriores a una erupcion explosiva
intensa Btowe et al., 1992; McCormick et al., 1995]. Dependiendo de la latitud de la
erupcion los aerosoles son dispersados en la estratosfera sobre uno de los hemisferios o
sobre todo € planeta.

L os gases més abundantes producidos por tales erupciones son e vapor de agua, No,
y CO,, aungue las cantidades emitidas son pequefias comparadas con las concentraciones
de cada uno de €ellos existentes normalmente en la atmosfera. Los compuestos conteniendo
azufre (S), aunque no son de los més abundantes entre |os gases emitidos por las erupciones
volcanicas, son los mayores responsables de |os efectos por las misnas.

Las principales cantidades de gases sulfurosos que son introducidos en la atmosfera
por las erupciones volcanicas son en la forma de SO, [Pollack et al., 1976; Newhall and
Salf, 1982; Rampino and Self, 1984]. También en ocasiones puede haber contribuciones en
composicion de HoS [Luhr et al., 1984; Ahn, 1997]. En lapsos de tiempo de semanas estas
especies sulfurosas reaccionan con € OH y HO presente en la estratdsfera, produciendo
H.S0, en forma de aerosoles, con una composicion de aproximadamente 75% de H,SO, y
25% de H,O. Estos son precisamente |0s aerosoles estratosféricos.

Se estima que la erupcion del volcan El Chichdn, en México € 4 de Abril de 1982
inyectd 7 Mt de SO, en la estratosferay que en € caso de ladel Pinatubo, €l 15 de Junio de



1991 la cantidad inyectada fue de 20 Mt [Bluth et al., 1992]. La masa de aerosoles
resultante después de la transformacion del SO, en H,SO, se ha estimado en 20Mt para €
caso de El Chichon'y en 30Mt para el Pinatubo.

Tales aerosoles tienen radios efectivos de cerca de 0.5um, una dimension muy
préxima a la de luz en la region visible del espectro. Una importante caracteristica
adiciona es que su abedo de dispersion individual (single scattering albedo) es 1 en la
region visible del espectro. Estas propiedades Opticas dan lugar a que los aerosoles
estratosféricos produzcan la dispersion pura en la region visible del espectro. Sin embargo
en laregion infrarroja producen una absorcion significativa entre 2 'y 3um,

La distribucion de tamafios de particulas de los aerosoles estratosféricos tiene
también un rol importante en los procesos de interaccion con la radiacion, descrita por la
dispersion de Mie.

2 Antecedentes historicos de los efectos de las er upciones volcanicas sobre el clima.

Los primeros reportes registrados en la historia escrita sobre los efectos climéticos
de las erupciones volcanicas corresponden a la erupcion del Etna, en Italia, en el afio 44
A.C. aribuido a Plutarco y colaboradores, que reportaron e oscurecimiento del sol
[Forsyth, 1988] y la erupcién del Laki en 1783 en Idandia, la que produjo notables efectos
en algunas regiones del Hemisferio Norte. En su reporte Benjamin Franklin hace notar la
presencia de una bruma constante sobre toda Europa y parte de Norte América durante
varios de los meses del verano de 1783, asi como un invierno 1783-84 mas severo que los
ocurridos en muchos afios [Franklin, 1784; Grattan et al., 1998].

La erupcién del Tambora (8°S), en la isda Sumbawa, Indonesia, en Abril de 1815
produjo e llamado "Afio sin Verano" en 1816. Se ha estimado que la nube de aerosoles
producidos por esta erupcion alcanzé los 50km de atura. En pocos meses la nube se
expandié globalmente, observandose sus efectos en Europa, €l Nordeste de América y
Canada. En Nueva Inglaterra las cosechas se vieron afectadas por inusuales temperaturas
inferiores a 0°C en la primaveray verano de 1816, asi como una nevada de 6” en la segunda
semana de Junio. En Europa también las inusuales bajas temperaturas provocaron malas
cosechas. En consecuencia en estas regiones se produjo una gran hambruna. En el caso de
Europa, se desaté una epidemia de tifus a fines de 1816, que se extendi6 desde Irlanda hasta
las Islas Britanicas, afectando 1,5 millones de personas y causando la muerte de 65,000. Se
considera que la hambruna, producida por las malas cosechas, fue la causa de la epidemia
[Stommel and Stommel, 1983; Stothers 1984].

Probablemente la erupcion més sonora de la historia fue la del volcan Krakatau
(6°S) en laisladel mismo nombre, ubicada en Indonesia, en Agosto de 1883. Los registros
barométricos de la época muestran como la onda de presion resultante de la erupcion
alcanzo a propagarse 4 veces en torno a planeta [Symons, 1888; Simkin and Fiske, 1983].

Se han redlizado multiples esfuerzos para caracterizar la carga de aerosoles en la
atmosfera y a partir de ella disponer de un indicador del potencial efecto climatico de las
erupciones volcanicas. En tal sentido se han descrito en la literatura cientifica sobre el tema
varios indices cada uno de ellos con sus ventgjas y desventgas. El principal problema
radica en la fata de informacion cuantitativa sobre las caracteristicas de erupciones
volcanicas y de sus efectos en tiempos remotos, pues la informacion de que ® dispone
proviene de referencias en documentos y grabados contemporaneos con la erupcionen que
se hace referenciaala misma, con un grado muy variado de detalle.



Solo en épocas recientes se ha dispuesto de indicadores indirectos que permiten
cierto nivel de cuantificacion de las caracteristicas de le erupcién. Entre ellos estan las
dimensiones de los anillos de los érboles, determinadas por la intensidad del ciclo
vegetativo de la planta, en € que la temperatura juega un rol importante. Otro de estos
indicadores son las capas de hielo en los glaciaes, en las que han quedado atrapados
compuestos sulfurosos, potencialmente asociados a las erupciones volcanicas. También en
las mismas capas de hielo glaciales, la presencia de otros compuestos puede estar asociada
de aguna forma con la ocurrencia de erupciones volcanicas. Los sedimentos depositados
en € fondo de los mares y de los lagos estén siendo objeto de estudio como indicadores
potenciales.

Una descripcion detallada de los indices utilizados para evaluar las erupciones
volcanicas, asi como una descripcion del empleo de la informacion obtenida de las capas de
hielo glacial aparece enRobock and Free [1995, 1996].

3 Laestratosfera, breve caracterizacion.

La estratosfera es la capa localizada nmediatamente encima de la troposfera.  Se
diferencia de esta Ultima porque la temperatura se incrementa con la atura, 1o que es
causado por la absorcion de radiacion solar por la capa de ozono (O3) ubicada en la
estratésferabagja. Otra diferencia sustantiva entre la estratosfera 'y la troposfera es el escaso
mezclamiento vertical presente en la primera, en contraste con la intensa actividad
convectiva tipica de la segunda. La tropopausa es la capa de transicion entre ambas
regiones y se caracteriza porque no hay gradiente de temperatura, 0 sea la temperatura
permanece constante con la altura. La atura de la tropopausa, y por ende los limites
superior de la tropésfera e inferior de la estratésfera, decrece latitudinalmente desde el
trépico hacia los polos, presentando en ambas regiones un ciclo anual. En € caso del
tropico la altura de la tropopausa oscila entre los 15 y 17km aproximadamente, mientras en
los polos oscilaentrelos 9y 11km.

La capa de 0zono, tiene su origen en la fotodisociacion de las moléculas de O, por
la radiacidon ultravioleta a altitudes superiores a los 25km. Los é&omos de oxigeno
resultantes se combinan rapidamente con €l O, paraformar Os.

La parte superior la estratosfera limita con la mesosfera, aproximadamente entre 45
y 50km, de la que |a separa |a capa denominada estratopausa. La estratopausa, al igual que
la tropopausa se caracteriza porque no hay gradiente de temperatura

Un factor dominante en la variabilidad interanua de la estratOsfera ecuatorial es la
Oscilaciéon Quasi- Biena (QBO — Quasi-Biennal Oscillation) que consiste en la aternancia
simétrica de vientos zonales del este y del oeste con periodos que varian entre 24 y 30
meses. El cambio en la direccion del viento aparece primero cerca de los 30km y luego se
propaga hacia abgo, a una razén de 1km por mes. Este fendmeno se atribuye a la
transferencia de momemtum producido por la ondas ecuatoriales de Kelvin y las ondas de
gravedad de Rossby.



4 Efectos Climaticos producidos por erupciones volcanicas.
4.1 Efectosdirectos de los aer osoles estr atosféricos
4.1.1 Interaccién de los aer osoles estratosféricos con laradiacion solar y terrestre.

Este es € principal mecanismo por €l cual 10s aerosoles estratosféricos interactlian
con la atmosfera y en particular con e clima. Debido a sus propiedades oOpticas, la
interaccion de los aerosoles estratosféricos con la radiacién solar se produce
fundamentalmente a través del proceso de dispersion. Una parte de la radiacion solar es
retrodispersada al espacio, incrementando e albedo planetario. A su vez, producto de esta
retrodispersion de la radiacion solar, disminuye la cantidad que alcanza la superficie
terrestre. Ello resulta en un efecto neto de enfriamiento

La otra parte de la radiacién solar es dispersada en direccion a la superficie terrestre
produciendo un incremento de la radiacion difusa que alcanza la superficie. Ello compensa
en alguna medida la gran reduccion de laradiacion solar directa. Como resultado de que €
tiempo de residencia de los aerosoles estratosféricos oscilaentre 1y 3 afps, y debido a que
los mismos son transportados alrededor del planeta, e efecto radiativo tiene una escala
planetaria. Estos efectos radiativos han sido documentados por mediciones Mitchell,
1961; Toon and Pollack., 1980; Robock and Mao, 1995] asi como por simulaciones
numéricas [Hansen et al., 1978; McCraken et al., 1984; Rind et al., 1992; Stenchikov et al.,
1998].

Otro efecto radiativo tiene lugar en la estratésfera.  Este se manifiesta como
calentamiento estratosférico y es ocasionado por la absorcion de radiacién infrarroja por los
aerosoles estratosféricos.  Por una parte tiene lugar la absorcion de la radiacion solar que
corresponde alaregion del espectro en € infrarrojo cercano y por la otra la absorcion de la
radiacion infrarroja emitida por la superficie terrestre y la troposfera. [ Quiroz, 1983; Parker
and Brownscombe, 1983; Labitzke and McCormick, 1992; Angel, 1997b; Kirchner et al.,
1999]. El primero de los mecanismos citados es responsable de cerca del 30% dd
calentamiento estratosférico [Ramachandran et al., 2000], mientras que e segundo es
responsable por el resto de este calentamiento.

La Figura 1, tomada de Robock, [2000], muestra los valores medios globales de las
anomalias de temperatura mensuales en la estratdsfera durante los dltimos 20 afios, medidas
por el cana 4 del satélite Unidad de Sondeo de Microondas, MSU por sus siglas en ingles
(Microwave Sounding Unit), [Spencer et al., 1990] (actuaizado en 1999). Se tomd como
periodo base para € caculo de las anomaliasd periodo 1984-1990, por la ausencia de
grandes erupciones volcanicas de caracter explosivo. En dicha Figura se puede apreciar €l
calentamiento estratosférico producido por las erupciones de EI Chichon y e Pinatubo
superpuestos en la tendencia general de enfriamierto que tiene lugar en la estratésfera
Estas dos sefiales son claramente distinguibles y en €l caso de El Chichon latemperatura se
incremento en cerca de 1°C durarte los 2 afos siguientes a laerupcion mientrasen el caso
del Pinatubo, durante el mismo periodo, € incremento de la temperatura es cerca del doble
de esta magnitud. Como es conocido la tendencia decreciente de la temperatura en la
estratosfera es producida por la destruccion de la capa de ozono y e incremento de los
gases de efecto invernadero, principalmente el CO2 [Ramaswamy et al., 1996].
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Figura 1l: Vaores medios globales de las anomalias de temperatura mensuaes en la
estratosfera durante los dltimos 20 afios. Anomalias de temperatura derivadas de las
mediciones del cana 4 del satélite MSU [Spencer et al., 1990] (actualizado en 1999). El
periodo base para € céculo de las anomalias fue 1984-1990, por la ausencia de grandes
erupciones volcanicas de caracter explosivo. (Reproducido con permiso de “Robock, A.,
Volcanic eruptions and climate. Rev. Geophys., 38, 191-219, 2000", Copyright 2000
American Geophysical Union).

La reduccién del ciclo diurno de radiacion es un efecto sobre €l estado del tiempo,
pero sin impacto climatico. Estaasociado al blogqueo, tanto de la radiacién solar que llega a
la superficie durante el diag como a de la radiacion infrarroja que es emitida por la
superficie terrestre durante la noche. Este efecto se ha notado en € caso de intensas
erupciones que producen grandes cantidades de aerosoles troposféricos, y escasos o
ningunos aerosoles estratosféricos. En particular durante la erupcion del Monte Santa
Elena en Mayo de 1980, ubicado en €l estado de Washington en los Estados Unidos, la
nube troposférica de aerosoles fue tan densa que el sistema de alumbrado de las calles se
encendié autométicamente en horas del mediodia. El aislamiento radiativo de la troposfera
gue produjo esta capa con respecto a resto de la atmosfera fue de tal magnitud que en la
localidad de Yakima, cercana a volcan, la temperatura en superficie permanecié constante
con un valor de 15°C durante 15 horas consecutivas, independientemente del ciclo diurno.

Los errores en los resultados de los pronésticos hechos con un modelo numérico
(que no incluye los aerosoles volcanicos como predictores) sirvieron para establecer la



magnitud del efecto volcanico. Se establecié un enfriamiento diurno de 8°C y un
calentamiento nocturno de la misma magnitud [Robock and Mass, 1982; Mass and Robock
1982]. Lareduccion del ciclo diurno durd solo varios dias, hasta que la nube de aerosoles
troposféricos se disperso.

La reduccion de la precipitacion tropical por un periodo entre 1y 2 afios siguientes
alaerupcion asociada a bloqueo de laradiacion solar y la reduccion de la evaporacion, es
otro efecto atribuido a la presencia de grandes concentraciones de aerosoles en la
estratosfera [ Robock, 2002].

4.1.2 Interaccion de los aerosoles estratosféricos con otros componentes de la
estratésferay troposfera alta.

La produccion y destruccion del ozono en la estratésfera estan controladas por la
temperatura en esta regidn, la radiacion ultravioleta que llega a la misma asi como por la
presencia de superficies sobre las que tienen lugar reacciones quimicas heterogéneas. Los
aerosol es estratosféricos influyen sobre todos estos factores [Crutzen, 1976; Solomon et al.,
1996; Solomon, 1999]. Después de la erupcion del Pinatubo se reportaron reducciones en
la columna de O3 de alrededor del 5% en latitudes medias [Zerefos et al., 1994]; de entre el
2% en €l trépico hasta 7% en latitudes medias [Angell, 1997a] y de cerca de un 20% en la
nube de aerosoles [Grant et al., 1992; Grant, 1996].

También se han reportado efectos potenciales de inseminacion e las nubes cirros
por parte de los aerosoles estratosféricos [Mohnen, 1990; Jensen et al., 1992; Song et al.,
1996]. Casos individuales de la formacién de nubes cirros por aerosoles estratosféricos
producidos por la erupcion del Pinatubo han sido reportados. Este efecto ocurre a
producirse la irrupcion de los aerosoles estratosféricos en la troposfera ata a traves de las
zonas de ruptura de la tropopausa [ Sassen et al., 1995].

4.2 Efectosindirectos

Estos efectos, conocidos también como retroalimentaciones, no son producidos
directamente por la presencia de los aerosoles depositados en la estratosfera por las
erupciones volcanicas intensas. Los efectos directos descritos anteriormente se convierten
en la causa que produce estos nuevos efectos. O $a que no existe una relacion causa
efecto solamente, sino mas bien que el efecto producido por la causainicia (lapresencia de
los aerosoles en la estratOsfera) se convierte en una nueva causa que origina este nuevo
efecto.

A pesar de ser efectos secundarios en la cadena secuencial de eventos, no por ello
son menos importantes. En determinados casos el efecto secundario puede sobrepasar a
alguno de los efectos directos.

El [lamado “calentamiento inverna” es un efecto que se manifiesta como la
ocurrercia de inviernos mas cdlidos en las regiones continentales del Hemisferio Norte.
Este fenébmeno tiene lugar en genera durante € invierno siguiente a la fecha de la erupcion
volcanica en € caso de erupciones en la region tropical y durante el segundo invierno
después de la erupcion para € caso de las que ocurren en latitudes medias [Groisman,
1985, 1992; Robock and Mao, 1995].

Este fendmeno ocurre debido a la combinacion de efectos radiativos y dinamicos.
El calentamiento estratosférico es mayor en el tropico que las dtas latitudes, 1o que



intensifica el gradiente de temperatura existente entre el Ecuador y e polo. Como
consecuencia se produce la intensificacion del vértice polar durante e invierno del
Hemisferio Norte. Luego €l patron de ondas asociado a la troposfera cambia, transportando
masas de aire caliente subtropical de origen maritimo sobre los continentes [Perlwitz and
Graf, 1995]. Las Figuras 2 y 3, muestran el calentamiento invernal ocurrido en los
inviernos siguientes a las erupciones El Chichén'y del Pinatubo respectivamente. En ambas
se muestra @ patrén globa de anomalias de temperaturas para los inviernos (Diciembre-
Febrero) de 1982-1983 y 1991-1992 en el Hemisferio Norte. Se utilizaron los ultimos 20
anos de mediciones del canal 2R del MSU, que mide la temperatura de la troposfera baja
[Spencer et al., 1990] (actualizado en 1999). Setomo nuevamente como periodo base para
el céculo de las anomalias € periodo 1984-1990, por la ausencia de grandes erupciones
volcanicas de caracter explosivo. Puede apreciarse la presencia de anomalias de
temperaturas positivas en regiones del Hemisferio Norte. En particular la temperatura es
mas ata de lo normal sobre Norte América, Europa y Sberia, y maés fria sobre Alaska,
Groenlandia, el Medio Orientey China.

Winter (DJF) 1982-83

Sotellite data courtesy of John Christy, University of Alabama, Huntsville
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Figura 2: Patron global de anomalias de temperaturas para €l invierno (Diciembre-
Febrero) de 1982-1983 en el Hemisferio Norte, después de la erupcion de EI Chichdn. Se
utilizaron los Ultimos 20 afios de mediciones del cana 2R del MSU, que mide la
temperatura de la troposfera baja [Spencer et al., 1990] (actualizado en 1999).

Como puede apreciarse, en e caso del calentamiento invernal, la combinacion de
los fendbmenos radiativos y dindmicos produce un efecto combinado que predomina sobre el
efecto radiativo directo al que se asocia el enfriamiento de la superficie terrestre.
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Sotellite data courtesy of John Christy, University of Alabama, Huntsville
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Figura3: Igua ala Figura 2 pero para €l invierno 1991-92, después de la erupcién
del Pinatubo. (Reproducido con permiso de “Robock, A., Volcanic eruptions and climate.
Rev. Geophys., 38, 191-219, 2000", Copyright 2000 American Geophysical Union).

5 Erupciones méas significativas en la segunda mitad del Siglo XX

A partir de la segunda mitad del Siglo XX, la ciencia dispone de satélites y otros
instrumentos de monitoreo in-situ y remoto. Ello ha permitido recopilar informacion en
forma creciente sobre las erupciones volcanicas ocurridas desde la fecha, tanto de las
particularidades de las nubes de aerosoles estratosféricos como de los efectos producidos
por los mismos sobre e estado del tiempo y € clima, lo que he tenido un papel
determinante en el incremento de nuestros conocimientos a respecto.

La erypcién del Agung, en laida Bali (8°S), Indonesia, en Marzo de 1963 produjo
un estimado de 10Mt de aerosoles estratosféricos. Evidencias de la erupcion fueron
reportadas en los efectos andOmalos registrados en las puestas del sol hasta principios de
1966, asi como en €l oscurecimiento de la Luna durante eclipses lunares.

La erupciéon del Mt Santa Elena en 1980 a pesar de ser muy explosiva no inyecto
gran cantidad de aerosoles en la estratésfera, sino en la troposfera. Por esta razén sus
efectos fueron fundamentalmente troposféricos con un periodo de solo varios dias [Robock
and Mass, 1982; Mass and Robock, 1982], careciendo de efectos globales [ Robock, 19814].
No obstante, por su ubicacion geogréfica recibié mucha atencion y fue objeto de muchos
estudios. Ello permitié documentar varios efectos de los aerosoles troposféricos de origen
volcanico sobre el estado del tiempo, como por g emplo la reduccion del ciclo diurno,
descrita anteriormente.



El Chichon (17°N) ubicado en Chiapas, México, hizo erupcion en Abril de 1982.
La nube de gases y particulas en la estratOsfera se desplazd al oeste y le dio h vudta a
planeta en 3 semanas, formando, durante aproximadamente 6 meses, una banda que se
extendia del Ecuador hasta cerca de los 30°N. Posteriormente se fue expandiendo en forma
gradual a todas las latitudes. Se ha estimado que esta erupcion produjo unos 20Mt de
aerosol es estratosf éricos.

Ese mismo afio de 1982 se produjo un evento El Nifio, en forma casi simultanea con
la erupcion y la posterior evolucion de la capa de aerosoles estratosféricos. Esta
coincidencia motivo la hipotesis de que la erupcion de EI Chichon habia provocado El
Nifio. Sin embargo estudios de modelacién posteriores demostraron que no existe un
mecanismos fisicos razonables que expliquen la conexion entre ambos eventos, y que su
ocurrencia fue solo coincidencia. De hecho tal tipo de estudios ha profundizado nuestros
conocimientos sobre el sistema climético e incrementado nuestra confidencia en los
miSMos.

El volcan Pinatubo (15°N), ubicado en laida Luzon en Filipinas, efectud una serie
de erupciones en el mes de Junio de 1991, la més intensa de €ellas, € dia 15. Esta ha sido
considerada la mas intensa del Siglo XX a la vez que la megor documentada con un
estimado de 30Mt de aerosoles estratosféricos [Bluth et al., 1992]. Un nimero importante
de satédlites, lidares y otros instrumentos realizaron mediciones de la nube de aerosoles
estratosféricos, congtituyendo una fuente de informacion sobre sus caracteristicas, Unica
hasta el presente, siendo objeto de multiples y detallados estudios que han brindado nuevay
abundante infor macion sobre |os efectos climaticos de la misma

Por gjemplo se pudo determinar la magnitud del forzamiento radiativo producido
por esta erupcion que ha sido estimado en cerca de -4W/m? a comienzo de 1992,
decreciendo exponencialmente hasta valores cerca de -1W/m? en un periodo de 4 afios
[Minnis et al., 1993; McCormick et al., 1995]. Un forzamiento radiativo adicional,
estimado en -0.1W/mi?, se produjo debido a decrecimiento del contenido de Oz producido
por la presencia de los aerosoles estratosféricos a través del mecanismo descrito
anteriormente.  El enfriamiento global debido a la presencia de la nube de aerosoles
estratosf éricos producidos se estima en cerca de 0.3°C en los 2 afios siguientes.

A diferencia de la erupcion de El Chichon, aungue la del Pinatubo se produjo a los
15°N de latitud, la nube se expandié inicialmente hasta los 15°S. La causa de esta
diferencia es que ambas erupciones ocurrieron en diferente época del afio, por 1o que el
régimen de transporte en la estratosfera fue diferente.

6 Modelacion delos efectos de las er upciones volcanicas.

La modelacién de los efectos climéticos de las erupciones volcanicas ha sido muy
limitada hasta fechas recientes. Empleando modelos radiativos-convectivos se ha
pronosticado € enfriamiento de la superficie terrestre y e calentamiento estratosférico
[Hansen et al., 1978; Vupputuri and Blanchet, 1984]. Con ayuda de modelos de balance
energético se ha mostrado también e enfriamiento de la superficie terrestre durante varios
anos posteriores a las mayores erupciones volcanicas [ Schneider and Mass, 1975; Gilliland
and Scheider, 1984]. Varios estudios han sido realizados también empleando modelos de
circulacion general (mas conocidos como GCM por sus siglas en ingles, Generd
Circulation Modéels), en los que se incluye ladinamica[Rind et al., 1992; Graf et al., 1993].

El estado actual de nuestros conocimientos sobre |os mecanismos que predominan
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en la evolucion de los procesos que tienen lugar en la atmésferay el océano, unidos a los
grandes avances de la tecnologia computacional han permitido € desarrollo de potentes
GCM. Tales modelos han alcanzado un ato nivel de desarrollo y son capaces de reproducir
las caracteristicas generales de la mayoria de los procesos que gobiernan e estado del
tiempo y e clima. No obstante estos grandes avances, los actuales GCM se encuentran en
proceso continuo de modernizacién y actualizacion, a medida que los resultados obtenidos
con ellos son sometidos a comprobacion con mediciones experimentales.  Algoritmos y
parametrizaciones mas sofisticados y precisos se estdn introduciendo y comprobando
continuamente.

En e caso particular del estudio de los efectos climéticos de las erupciones
volcanicas, los GCM requieren de informacién detallada y precisa sobre la concentracion
de los aerosoles en la edtratésfera, su distribucion global y vertical, asi como sus
propiedades Opticas. Recientemente se llevo a cabo la primera modelacion exitosa del
[lamado "Calentamiento Inverna” utilizando € modelo ECHAM -4 [Roekner et al., 1996]
del Instituto Max-Planck de Alemania [Senchikov et al., 1998; Kirchner et al., 1999].

La Figura4 muestra el patron de anomalias de temperatura en superficie para €l
invierno 1991-1992 producido por la ssmulacion. Notense las anomalias positivas sobre
Norte América Europay parte de Siberia, smilar a patron que muestran las observaciones
que tuvo lugar después de la erupcidn, € que se muestraen laFigura 3.

Winter (DJF) 1981 — 1992
ECHAM—4 T2m Temperature Anomalies (K)

— e

Figura4: Anomalias de temperatura en superficie (2m) para €l invierno 1991-1992
producido por la simulacion realizada empleando € modelo ECHAM-4.

La modelacion exitosa del calentamiento inverna y de otros efectos asociados a la
erupcion del Pinatubo fue posible gracias alas mejoras introducidas en este GCM vy al nivel
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de detalle con que se describid (parametrizd) la evolucion espacio-temporal de la
concentracion y las propiedades Opticas de la nube de aerosoles estratosféricos producidos
por laerupcién del Pinatubo el 15 de Junio de 1991, incluidas las caracteristicas espectrales
de la misma. Tal descripcion fue posible debido a uso de la informacion sobre tales
propiedades de la nube estratosférica registrada por las mediciones de varios satélites.
Particularmente se hizo uso de la que registro € instrumento SAGE 1l (Stratospheric
Aerosol and Gas Experiment 1) [Russell and McCormick, 1989]. Se emplearon ademéas
propiedades derivadas de otros instrumentos a bordo de satélites como los valores del radio
efectivo de los aerosoles obtenidos del UARS (Upper Atmosphere Research Satellite)
[Reber et al., 1993; Grainger et al., 1995]. También se empled informacion de otros
instrumentos como el SAM Il (Stratospheric Aerosol Measurement 11) [McCormick et al.,
1981], e AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer) [Stowe et al., 1992] y
TOMS (Total Ozone Mapping Spectrometer) [Torreset al., 1995]. Se obtuvieron piezas de
informacion complementaria de las mediciones de lidar (Light Detection And Ranging) asi
como de contadores de particulas instalados en globos sondas [ Deshler et al., 1993].

A pesar de los resultados positivos obtenidos con estas simulaciones, un grupo de
dificultades y limitaciones fueron encontradas. Parte de las mismas esta asociada a la falta
de datos durante los primeros meses que siguieron a la erupcion en las aturas inferiores a
los 22km en la zona tropical (~ 15°S a 20°N). Una de las causas fundamentales que
condujo a la presencia de estos "huecos' en las mediciones fue € hecho de que debido a la
alta concentracion de aerosoles en el tropico por debgo de los 22 km, la luz solar que
atravesaba esta masa de aerosoles fue atenuada en tal magnitud que la escasa radiacion que
atravesd la nube no fue capaz de ser registrada por € radidmetro instalado en €
instrumento. Existe también una fdta de informacién adicional en este instrumento a
alturas por debajo de la tropopausa, asociada con la presencia de nubes asi como debido a
limitaciones en la cobertura latitudinal del instrumento [McCormick and Veiga, 1992].

6 Sumario

En los dltimos afios se ha experimentado un gran progreso en nuestro conocimiento
sobre los efectos climéticos de las erupciones volcanicas. Se ha verificado la existencia de
efectos descritos con anterioridad, como es e caso del efecto de bloqueo de la radiacion
solar. Y otros nuevos han sido descubiertos, como es el caso del efecto de inseminacion de
las nubes cirros y € calentamiento invernal. A este progreso ha contribuido el estudio los
grandes volumenes de mediciones acumulados durante y después de las més recientes
erupciones, asi como € desarrollo de modelos numéricos, que permiten € ecutar
experimentos imposibles de repetir a escala natural. Notable progreso se ha producido
también en laidentificacion y formulacién de los mecanismos que gobiernan estos efectos.

A pesar de este innegable progreso existen nuevas interrogantes sobre los efectos
descritos. Precisiones y verificaciones de los mismos y de los mecanismos asociados son
necesarias. También se incrementa la necesidad de informacion mas detallada en tiempo y
espacio sobre los aerosoles estratosféricos y las distribuciones de sus propiedades fisicas y
quimicas.

La integracion de los efectos climaticos de las erupciones volcanicas dentro del
contexto de los efectos producidos por € resto de los agentes que determinan € clima es
también una de las prioridades actuales a la que se dedica un nimero creciente de
investigaciones.
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