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Resumen

En este trabajo se han analizado diferentes variables relacionadas con la agde-
gradacon de tierras y cambios en la temperatura del suelo.

Las variables meteorobgicas como la temperatura del aire y la precipitacoméron
provedos por SENAMHI-Peu. Los productos de ndice de vegetacon de diferen-
cia normalizada (Normalized Di erence Vegetation Index, NDVI) cada 30 das y la
temperatura de la super cie del sueloland Surface Temperature, LST) con base
cada 8 das del sensor MODIS/Terra, ambos productos con 1 km de resoluces-
pacial se obtuvieron del servidor USGS. Sin embargo, la presencia de datos ruidosos
en la serie temporal del NDVI, causado principalmente por la contaminacon de las
nubes y la variabilidad atmosgrica, puede generar resultados eroneos. Lostauos
de iteracon espacio-temporal y el ltro de Savitzky-Golay fueron empleados pa
reducir ruidos y reconstruir series temporales del NDVI de alta calidad. Mientras,
los valores de la LST con errores mayores que 2 K fueron removidos al seluados

por su control de calidad.

El ndice de condicon de la vegetacon (Vegetation Condition Index, VCI) fue
obtenida del ndice de NDVI, para evaluar la ocurrencia de sequa en la sierra sur
del Peu (ssP), durante el periodo 2000-2017. Asimismo, a partir de los regis
hisbricos de precipitacon mensual, se calcub el indice de precipitacon estanda-
rizado (Standardized Precipitation Index, SP) para escalas temporales de 3 meses
(SPI-3), durante el periodo 1985-2015. Se organia la informacon en pados de tres
meses, correspondiente a la estacon de crecimiento de los cultivos (diciemleresro
y febrero, DEF). Los resultados muestran que las mediciones de SPI-3 obtenidas de
las estaciones meteorobgicas localizadas en las subcuencas de Titicaca, An&zo
y Pac co estuvieron moderadamente correlacionadas (r=0.63-0.85) con la@mala
del VCI. El aralisis de la variabilidad espacial y temporal del VCI, muestra, que la

sequa de 2015/2016 presenta el mayor porcentaje de condicon extra (15 %).

Otro de los feromenos que esh afectando directa o indirectamente a miles de



millones de personas en el mundo, es la degradacon de tierras. El territorio Alto
andino del Peu no es ajeno a este feromeno, debido a la creciente explotacon de
recursos naturales.

Se emplearon las series temporales de NDVI, para identi carareas degradadas en
la sierra sur del Peu. La tendencia de los promedios anuales del NDVI de 17 anos
(2001-2017), fue obtenida mediante el estimador de pendiente de Sen, para cada
pxel. El aralisis de tendencia de promedios anuales del NDVI, permitdo detectar
areas con cambios en la vegetacon e identi carareas degradadas. Lossultados
indican, que la disminucon de la cobertura vegetal en esta regon, estin relmna-

das principalmente con las actividades humanas (cambios en el uso y cobertura del

suelo).

En este estudio, tambén se reportan la evaluacon de tasa de incremento te
temperatura diurna con la altitud en los Andes tropicales (7°S y 20°S). Para este
proposito se ha empleando la LST diurna, durante el periodo 2000-2017, en la esta-
con de invierno (junio, julio y agosto, JJA). Los efectos del cambio en la cobenta
del suelo se descartaron mediante una evaluacon comparativa previa de las tenden-
cias en la LST diurna y el NDVI. En cuanto a los resultados, se enconto que la
tendencia de la LST diurna tiene una clara dependencia respecto a la elevacon, con
los efectos de calentamiento nas fuertes en elevaciones nas altas, 1/@€ada por
encima de 5000 msnm. La dependencia de las crecientes tendencias de la tempera-
tura con la elevacon podra tener graves implicaciones para los recursos hdos y

los ecosistemas alto Andinos.



Abstract

In this work, di erent variables related to drought, land degradation and changsin
land surface temperature have been analyzed.

Meteorological variables such as air temperature and precipitation data wepgo-
vided by SENAMHI-Peru. The normalized di erence vegetation index (NDVI) pro-
ducts every 30 days and the land surface temperature (LST) based every 8 dags
the sensor MODIS/Terra, both products with 1 km spatial resolution were olatined
from the USGS database. However, the presence of noisy data in the NDVI time
series, caused mainly by cloud pollution and atmospheric variability, can lead to
erroneous results. Spatio-temporal iteration methods and the Savitzky-Golay dt
were used to reduce noise and reconstruct high-quality NDVI time series. While,
the LST values with errors greater than 2 K were removed when evaluated byeir

quality control.

The vegetation condition index (VCI) was derived from the NDVI index, to eva-
luate the occurrence of drought in the southern highlands of Peru, in the period
2000-2017. Likewise, from the historical monthly precipitation records, thstan-
dardized precipitation index (SPI) was calculated for 3-month timescales (SPI53)
during the period 1985-2015. The information was organized in periods of three
months, corresponding to the growing season of the crops (December, Jaguand
February: DEF).

Results shown that the SPI-3 measurements obtained from the meteorological
stations located in the sub-basins of Titicaca, Amazonas and the Paci ¢c were mode-
rately correlated (r = 0.63-0.85) with the VCI anomaly. The analysis of the spal
and temporal variability of the VCI shows that the drought of 2015/2016 pres#s

the highest percentage of extreme conditions (15 %).

Another phenomenon that is directly or indirectly a ecting billions of people in
the world is land degradation. The High Andean territory of Peru is not oblivious

to this phenomenon, due to the growing exploitation of natural resources.

\Y



NDVI time series were used to identify degraded areas in the southern highlands
of Peru. The trend of the annual averages of the 17-year NDVI (2001-20Qlwas
obtained using the Sen slope estimator, for each pixel. The analysis of trend of
annual averages of the NDVI, allowed to detect areas with changes in vedgaia
and identify degraded areas.

The results indicate that the decrease in vegetation cover in this region is mainly

related to human activities.

In this study, the dependency evaluation between the rate of change of tempera-
ture and the altitude on the tropical Andes between 7° S and 20° S are also resatt
For this purpose, the daytime LST has been used, during the austral winter (June,
July and August, JJA), from 2000 to 2017. The e ects of land cover change were
ruled out by prior comparative assessment of trends in daytime LST and NDVI.
Regarding the results, it was found that the winter daytime LST trend has a clear
dependence on elevation, with the strongest warming e ects at higher elevations,
1.7°C/decade above 5000 msnm. The dependence of increasing temperature trends
on elevation could have serious implications for water resources and high Andean

ecosystems.

Vi
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Cap'tulo |

Introducci 6n

Las sequas se encuentran entre los peligros naturales mas devastador@curren
pacticamente en todas las zonas climaticas (Mishra y Singh, 2010; Ofwono €t,a

2017; Schubert et al., 2016), as han ocurrido con distinta frecuencia enReu.

Generalmente, se pueden distinguir tres etapas de sequa segun su duracon yein-
ponente del ciclo hidrobgico afectado: sequa meteorobgica, agrcola hidrobgica
(Mishra y Singh, 2010; Ofwono et al., 2017; Schubert et al., 2016). Las frecies y

sequas severas pueden causar grandes impactos y consecuencias en losecess/

el desarrollo socioecoromico en el mundo (Zhao et al., 2017). As, la sequa hthgi-

ca tiene impacto en las disponibilidades de aguas super ciales y subteraneas, en
consecuencia puede conducir a una reduccon del suministro de agua y deterioro
de calidad del agua (Ofwono et al., 2017; Ziolkowska, 2016). La sequa taen tie-

ne in uencia en el origen de los incendios forestales (Mufoz, 1995). En noviembre
de 2016, 14 departamentos de Pewu fueron afectados por incendios, dejandaia s
paso danos ambientales (INDECI, 2016). Se prewe que los efectos de la aegu

el futuro sobre la intensidad y la gravedad del incendio selan altamente variables
(Scasta et al., 2016).

El impacto en lo socio-ecoromico se muestran en la reduccon del rendimiento de
la produccon en el sector agropecuario, debido a la dependencia de las condiciones
climaticas (Sruthi y Aslam, 2015).

Los efectos adversos que las sequas tienen en la vida humana y el bienestar han
llevado a sumar esfuerzos para desarrollar e implementar diversos ndices de sequa
(Karnieli et al., 2010). Los indices de sequa basados en datos meteorobgice em-
plean ampliamente para la vigilancia y el aralisis de las caractersticas de la sequa

Basado en el ndice de precipitacon estandarizada SPIStandardezid Precipitation

1



Index), Vicente-Serrano et al. (2015) analizaron las caractersticas de la sgegen
Bolivia. Kumar et al. (2016), evaluaron la idoneidad del SPI para caracterizar l&s
gqua de aguas subteraneas a escala local y regional en Alemania y en Pasegd3.
Debido a su utilidad y exibilidad el SPI fue utilizado para identi car eventos de
sequa en el clima actual y futuro (Kostopoulou et al., 2017).

Los pammetros biofsicos derivadas a partir de informacon proveniente de seoies
remotos, tienen ventajas signi cativas, por la alta resolucon temporal debserva-
ciones, la amplia cobertura y de fcil acceso, para el monitorio y el seguimientolde
diramica espacio temporal de patrones de ecosistemas terrestres de manera pteie
(Chen et al., 2014). Por ello se han utilizado los datos productos de ND\W@rmali-
zed Di rence Vegetation IndeX generados con los datos del sensor MODIBdderate
Resolution Imaging Spectroradiometgra bordo de los satlites Terra y Aqua, para
la vigilancia de la sequa en varios lugares del mundo (Klisch y Atzberger, 2016;
Sruthi y Aslam, 2015).

El ndice EVI ( Enhanced Vegetation Indexes otro de los ndices de vegetacon que
provee informacon de la diramica de la vegetacon de una variedad de ecosistemas
de todo el mundo. El ndice EVI, se ha considerado un NDVI modi cado con una
sensibilidad mejorada en las regiones de alta biomasa (Huete et al., 1999). Gracias
a su rendimiento mejorado sobre el NDVI, Yang et al. (2018) emplearon el ndice
EVI para la evaluacon de la sequa en la cuenca de Amazonas . En el pasado, los
datos climaticos y meteorobgicos fueron la principal fuente de informacbon parda
vigilancia de la sequa. Actualmente la teledeteccon por satlite provee infonacon

de la dirmmica de ecosistemas terrestres a tiempo real, facilitando el monitorio @fe
tivo de la sequa (Zhang et al., 2016). La informacon complementaria en difertes
longitudes de onda, entre ellos ermica, infrarrojo cercano y visible ha evidenciado
ser adecuada para vigilar del estado y estes de la vegetacon, espec came en
relacon con el estes hdrico (Sandholt et al., 2002). As, surgieron ndices de estes
hdrico, como el ndice TVDI ( Temperature Vegetation Dryness Index(Zhang et al.,
2016), calculado de la relacon entre el NDVIy la LST l(and Surface Temperaturg.

El ndice TVDI re eja e cazmente la variabilidad espacial y temporal de condiciones

hdricas, por tanto, la informacon hisbrica sobre las sequas obtenida mediate el



TVDI, podra ser importante para el manejo del riesgo de sequa agrcolageston

del agua y la plani cacon de riego (Son et al., 2012). La sequa ha sido una preocu-
pacon frecuente para los agricultores en el mundo, por tanto, para la vigilalacde

la sequa agrcola, se desarrolb el indice de humedad del suelo SWDBdgil Wetness
De cit Index ) de la relacon de NDVI y LST (Reza et al., 2014). Tamben, el ndice

de condicon de vegetacon VCI (Vegetation Condition IndeX son empleados para
evaluar la variacon espacial y temporal de la vegetacon asociado al est hdrico,
debido al ce cit de precipitacon (Zambrano et al., 2016). Adenas, el indice de se-
veridad de sequa modi cado MDSI (Modi ed Drought Severity Index) basado en
los productos MODIS, son empleados para la vigilancia y evaluacon de las sequas
a escala regional (Dorjsurenand et al., 2016).

Ayanlade et al. (2018) evaluaron las caractersticas de la sequa como umadencia
del cambio climatico en Nigeria. En los resultados muestran adenas de la percepc

de los agricultores sobre la sequa, de que la sequa se ha convertido en urofeano
recurrente con temporadas secas nas largas. She eld y Wood (2008) analian los
cambios de la ocurrencia de la sequa, utilizando datos de humedad del suelo para
los escenarios climaticos futuros basado en modelo AR4-IPCC. Los resultados del
estudio revelaron los aumentos futuros recientes y potenciales en las terapgas
globales, asociadas con los cambios en las precipitaciones y los aumentos en los
feromenos climaticos extremos, como las sequas. Sin embargo, el cambio @tmo
puede no producir sequas, pero podra exacerbarlas y probablemente expandia su

dominio en regiones de clima subtropical seco (Trenberth et al., 2014).

Por otro lado, Peu presenta el 54 % de la super cie con degradacon modeia,
severa y muy severa, por encima de pases como Chile, Brasil, Mexico, Holanda,-No
ruega, Egipto, etc. (MINAGRI, 2016). Siendo la costa peruana con el problemam
severo de degradacon de tierras por efectos de salinizacon. Mientrasdegradacon
de tierras en la sierra, esencialmente es debido a la eroson del suelo (MINAGRI,
2016; MINAM, 2011). Ante este problema, la informacon sobre la degradacon de

tierras es crucial para desarrollar estrategias sostenibles de uso de la tierra



Generalmente se utilizan enfoques basados en indicadores para la vigilancia de la
degradacon de tierras. Sin embargo, todava hay poco acuerdo sobre claladicado-
res pueden re ejar mejor el estado y la tendencia de este feromeno. D" Odorico g\WR
(2015) basandose en otros autores, mencionan los indicadores comunmente utiliza
dos para caracterizar la degradacon de tierras, el deterioro de la cobar vegetal,
eroson eolica e hidrca, salinizacon y solidi cacon de los suelos, la perdida de
nutrientes del suelo y la perdida de capacidad de retencon de agua del suelo, el-ago
tamiento del banco de semillas, la aparicon de especie de plantas invasoras. Otro
indicador a considerar es el aspecto socio ecoromico, lo cual debe ser tamben-
siderado como otros indicadores biofsicos dentro de un contexto espacio-temgbo
(CLD, 2013).
Con el desarrollo de la ecnica de sensoramiento remoto, es posible detectardam-
bios en los ecosistemas. El ndice NDVI es ampliamente utilizado, por ejemplo en el
seguimiento de cambios ambientales, cartogra ar cambios en el uso del sueloi- vig
lancia de la sequa, etc. (Chang et al., 2017; Pettorelli et al., 2005; Zaitunadt al.,
2018). Eckert et al. (2015) calcularon las tendencias de series de tiempo de NDVI
y mencionan que es adecuado para identi car la degradacon y regeneracon de la
tierra. El producto NDVI-MODIS durante periodo 2000-2010, fue empleado para
evaluar lasareas con aparente tendencia negativa de cobertura vegetakoefue in-
terpretado como un indicador de la degradacon de tierras (Dubovyk et al., 2013)
Yan et al. (2017) indican que las actividades humanas son los principales impulsores
de la diramica de la vegetacon, con una tendencia de reduccon signi cativa en la
cubierta vegetal, durante los procesos de urbanizacon y una notable recuperaco
de la vegetacon bajo la reforestacon. Adenas, el cambio climatico comtbuye sig-
ni cativamente a las tendencias a largo plazo en la productividad de los pastizales,
en Anerica del Norte, Africa central y Oceana (Gao et al., 2016). Mientras, en el
noreste de Tailandia, la productividad general del bosque seco se vio afectada por
el aumento de las temperaturas (Thavorntam y Tantemsapya, 2013). Etadisis de
la tendencia de NDVI ha sido adecuada para el seguimiento de la deforestacon,
reforestacon y para la identi cacon deareas degradadas; pudendose cotetar que

las tierras degradadas no estaban relacionados con factores ambientalesoda llu-



via, sino eran causados por la transformacon inducida por el hombre (Eckert at.,
2015; Portillo et al., 2013; Sangermano et al., 2015).

En el Peu, existen grupos de investigacon cient ca como el Laborabrio de
Teledeteccon (LABTEL) de la Facultad de Ciencias Fsicas de la Universidad Na-
cional Mayor de San Marcos (UNMSM), donde se viene desarrollando investigacon
kasica empleando imagenes de teledeteccon por satlite en estudios relacionadd
agro, medio ambiente, recursos hdricos, etc. Por ejemplo, Soca et al. (8piden-
ti caron los suelos degradados por salinidad en cultivos de cana de aaicar en la
costa norte del Peu, empleando imagenes de satlite de alta resolucon espalcia
datos de conductividad ekctrica. Mientras, Badaracco y Rojas (2013)mplearon el
modelo de red neuronal para clasi car el nivel de salinidad en los suelos, basado en
informacon satelital y datos in situ. Debido a que las zonas altoandinas del Peu no
frecuencia son afectadas por bajas temperaturas, Aguilar-Lome y Roja®18) em-
plearon el producto LST-MODIS/Aqua (2:30 hora local), durante laepoca nmasra
(junio-agosto), para identi car las zonas susceptibles a heladas vy friaje. El ndicke
vegetacon NDVI, la temperatura de la super cie del mar y el ndice ENOS (El Nino
Oscilacon Sur) resultan ser pammetros importantes para la prediccon del inio de

la sequa en la costa norte (Rojas et al., 2009).

1.1. Objetivos

Avanzar en el entendimiento en los proceso fsicos que subyacen en la degrada

de tierras y la sequa en la ecorregon puna del Peu.

1.1.1. Objetivos espec cos

1. Implementar y validar indicadores biofsicos para cuanti car los ecosistemas

afectados por la degradacon de tierras.
2. Determinar el ndice y validar para evaluar la ocurrencia de sequas.
3. Evaluar la relacon de dependencia entre la tendencia de la LST y la elevacon.
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1.2. Organizacon de tesis

En este apartado se resume el contenido del presente trabajo.
En el captulo 1, se presenta la introduccon. En el captulo 2, realiza una desipcon
de la de nicon de la sequa y su clasi cacon. As mismo se detalla los conceptos
sobre la degradacon de tierras. Se describe el clima de los Andes tropicales. Tambi
se describe la atenuacon que se produce en la radiancia en la regon visible del
espectro electromagretico que atraviesa la atnosfera. En el caylo 3, se presenta, la
descripcon de los datos, metodologa. En el captulo 4 se presenta los halgas mas
Importantes sobre la ocurrencia de la sequa en la sierra sur del Peu, la dedeecon
de tierras y la tasa de incremento de la temperatura y con elevacon. En el quint

captulo se presenta una serie de conclusiones basados en los resultados.



Cap'tulo Il

Marco Teorico Conceptual

2.1. Sequa

La sequa es un peligro natural complejo que causa severos consecuencias am-
bientales, sociales y ecoromicos, a nivel mundial. Este feromeno ocurre en toda
las zonas climaticas (Mishra y Singh, 2010). Mishra y Singh (2010) mencionan que
las sequas se clasi can generalmente en cuatro categoras: meteogita, agrcola,
hidrobgica y socio-ecoromica (AMS, 2004; Wilhite y Glantz, 1985).

2.1.1. Tipos de sequa

Sequa meteorobgica

De acuerdo a Mishra y Singh (2010), este tipo de sequa se re ere al ck cit de

lluvias sobre una regon durante un tiempo determinado.

Sequa agrcola

La sequa agrcola es nada nas que la disminucon de la productividad de los
cultivos debido a las irregularidades en las precipitaciones, incremento de la tasa
de temperatura, etc. lo que provoca una reduccon de la humedad del suelo y en
consecuencia la merma en las cosechas debido al estes hdrico (Mishra y Singh,
2010; Sruthi y Aslam, 2015).

Sequa hidrobgica

La sequa hidrobgica se re ere a la falta de agua en el sistema hidrobgico,

manifestndose en un decrecimiento en las disponibilidades de aguas super ciales
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(ros, lagos, embalses) y subteraneas en un sistema de geston durante azo
temporal dado respecto a los valores medios, que puede impedir cubrir las demandas
en su totalidad (Van-Loon, 2015). Tanto la frecuencia como la severidad de é&gga
hidrobgica suele de nirse en funcon de su in uencia en las cuencas hidroga cas.
Este tipo de sequa evoluciona gradualmente desde el comienzo de escasez de lluvias
o si las lluvias retornan en poco tiempo, no llega a manifestarse. En consecuenaia
sequa hidrobgica es la fase nal de la sequa meteorobgica y agrcola eese orden
(Wilhite y Glantz, 1985).

Sequa socio-ecoromica

La sequa socio-ecoromica, acontece cuando la cantidad de un bien o servicio
excede la oferta debido al ce cit climatico en el abastecimiento de agua y cuando
la escasez de agua comienza a afectar a las personas y el funcionamiento de los
ecosistemas, y puede estar asociada a la sequa meteorobgica, agropladrobgica
(Wilhite y Glantz, 1985).

2.2. Degradacon de Tierras

La degradacon de tierras es un proceso que resulta en una disminucon per-
sistente de la capacidad para proveer servicios de los ecosistemas. Estenfeno
esh afectando directa o indirectamente a miles de millones de personas en el mundo
y puede conducir a la sobre explotacon de los recursos terrestres (D" Odoricdravi,
2015). Dicho feromeno es causado por actividades humanas y exacerbado por pro-
cesos naturales, y sustancialmente ampliada por los impactos del cambio climatico
como la alternancia de periodos de sequa, las cuales conllevan a la perdida de bio-
diversidad (UNCCD, 2013).

Otro rmino que esh asociado a la reduccon de productividad es la deserti ca-
con. Este feromeno consiste en la degradacon de las tierras en regionasias,
semaridas y subhumedas secas (\tierras secas"), que evidencia merma o en mgcho
casos la perdida del rendimiento biobgico y ecoromico. Estos feromenos globales

(degradacon de tierras y la deserti cacbn) son dos erminos conunmente ascia-
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dos con perdida de cobertura vegetal, productividad del ecosistema y recursibe
suelo que son cruciales para los medios de vida y suministro de servicios ecosisemi-
cos (Adeel et al., 2005). La diferencia entre estos dos erminos segun izf(2009),
reside en que la deserti cacon se produce en tierras secas, donde lasaredreena-

damente degradadas esan aumentando.

2.3. Climatologa

La climatologa es la ciencia que estudia los orgenes e impactos de los climas
(Mayhew, 2015). El clima se de ne como el promedio de las condiciones clinati-
cas de un lugar durante un periodo de tiempo largo, generalmente 30 anos o nas
(Witherick et al., 2001). El clima no debe confundirse con el tiempo, que es la condi-
con de la atnosfera en un momento determinado, o en un perodo corto de tiempo
(horas o das) (Witherick et al., 2001). El clima se puede describir en aralisis es-
tadstico y la variabilidad de elementos climaticos relevantes como temperatar
precipitacon, presbn atmoserica, humedad y los vientos, o acoplando los femes
climaticos, como los tipos de clima y feromenos, concernientes propios de una loca-
lidad o de la Tierra, y este aralisis se puede realizar en cualquier perodo de tiempo
(WMO, 2018). La climatologa toma en cuenta la variabilidad climatica y el cambio
climatico. La variabilidad climatica se re ere al paametro climatico de una rego n
que vara de su promedio a largo plazo. Mientras el cambio climatico se re ere a un
cambio sistematico en las propiedades estadsticas del clima (por ejemplo, promedio
y varianza) durante un periodo prolongado (cecadas y siglos), como se mani esta e
una tendencia ascendente o descendente (WMO, 2018). Los cambios clinaticos se
han atribuido a muchas causas, como deriva continental, variaciones en la cantidad
de radiacon solar recibida, los cambios en la composicon de la atnosfera, debido a
la actividad volanica y la cantidad de doxido de carbono y otros gases de efect
invernadero emitidos por la vegetacon y otros fuentes, como la quema de contbus
bles bsiles. Ahora se entiende que las actividades humanas estain teniendo un efecto
creciente en el clima, debido a la interrupcon del ciclo hidrobgico, la destrucam

a gran escala de bosques, y la contaminacon atmosgrica causados pantkdes
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hidroekctricos, etc (WMO, 2018).

2.4. Mecanismos de retroalimentacon

La retroalimentacon es la in uencia de las respuestas del sistema en la opera-
con del forzamiento de gases de efecto invernadero (Barker y Ross99P Algunos

mecanismos de retroalimentacon (Barker y Ross, 1999; Pepin et al., 2015)

Retroalimentacon del Vapor de agua

Debido al calentamiento provocado por el efecto invernadero, se evaporeas
agua y haba mas vapor de agua en la atnosfera. Como el vapor de agua es un
gas con efecto invernadero, el resultado es que la emisbn de un gas contefec
invernadero provoca un aumento en la concentracon de otro gas (vapor dgua)

con efecto invernadero. La retroalimentacon es positiva.

Retroalimentacon del albedo nieve/hielo

Un clima mas @lido supone menos nieve y hielo, por lo que el albedo se reduce:
una retroalimentacon positiva. Sin embargo, debido a que la circulacon atmostca
y la estabilidad atmosgrica polar pueden resultar afectadas, la situacon globas

difcil de analizar.

Retroalimentacon de las nubes

Las nubes causan calentamiento, debido a que impiden el escape de radiacon
terrestre: una retroalimentacon positiva; pero las nubes tamben, in@mentan el
albedo al re ejar e cientemente la radiacon solar: una retroalimentacon ngativa.

El resultado neto promediado a la super cie terrestre, parece ser el de enfrianteen
una retroalimentacon negativa. Sin embargo, si el forzamiento radiativo aum&a
sustancialmente, el aralisis es mas complicado. Aunque el calentamiento aumenta la
humedad, las temperaturas nmas altas pueden reducir la capa de nubes. De manera

similar, el calentamiento puede aumentar el contenido de agua en las nubes, aumen-
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tando la e ciencia de la re exon solar, pero tamben aumentando la e ciencia de la

absorcon de radiacon infrarroja.

2.5. Descripcon del clima de los Andes

Las variaciones regionales en el tiempo y clima de Anerica del Sur son re e-
jo de la circulacon atmoserica sobre el continente y oeanos adyacess, que im-
plican condiciones climaticas medias y ciclos regulares, como tamben una varia-
bilidad en escalas de tiempo que van desde unos pocos meses a nas de un afo
(Garreaud y Aceituno, 2007). Las caractersticas topogea cas y Ie patrones de la
vegetacon sobre el continente afectan fuertemente a los feromenosnaskricos
(Garreaud y Aceituno, 2007).
Los Andes son una cordillera montanosa nmas importante del Hemisferio Sur, corre
de forma continua cerca de la costa oeste de Sudanerica desde 10°N hasta 53°S
(Garreaud, 2009). El promedio de las alturas maximas de los Andes superan los
4000 msnm a lo largo de sus porciones tropicales y subtropicales (Garreaud, 2009)
Debido a su impresionante longitud, continuidad y altura, los Andes representan
un obstaculo formidable para el ujo en la troposfera. La cordillera de los Andes
adernas de actuar como una \muralla climatica" con condiciones de sequa al oeste
y condiciones de humedad hacia el este en los subtiopicos, tamben fomenta iater
ciones entre masas de aire tropicales y extratropicales, especialmente aigoale

su lado oriental (Garreaud y Aceituno, 2007).

Las lluvias se presentan en los Andes tropicales de fuertes tormentas corivast
gue se desarrollan sobre la cordillera, entretanto, al sur de unos 25°S, la pregsede
lluvias es inalterable, originada por paso de frentes extratropicales. En la tagfera
libre, la isoterma de 0°C se inclina desde aproximadamente 4000 msnm. En estas
latitudes tropicales/subtropicales hasta 500 m sobre el sur extremo del contiten
Consistentemente, la nieve solo cae sobre los picos andinos nas altos desde Colombia
hasta el norte de Chile, pero se hace nmas frecuente en las laderas de los Andes gubtr
picales y meridionales, especialmente durante las tormentas de invierno (Garreaud,

2009). Los ancos orientales y occidentales de los Andes ecuatorianos (Ecuagor
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Figura 2.1:Climatologa de la precipitacon de Anerica del Sur (sombreado) y vien-

tos 925 hPa ( echas) a) enero, b) julio (Garreaud et al., 2009).

Colombia) perciben lluvias alimentadas por aire lumedo procedente de la cuenca
amanmnica y del Golfo de Panama (Bendix et al., 2006). Las lluvias que caen sobre
el anco oriental de los Andes es extremadamente fuertes, ya que los vientosi@dis
de nivel medio que soplan desde la cuenca amaznica transportan enormes cantida-
des de vapor de agua (Emck, 2007). Los resultados de los registros pluvioioets

en los Andes ecuatorianos dan cuenta un aumento de la precipitacon con la altitud
en elevaciones nmas altas de la montana. Este incremento en la precipitacorsuk

tan de las precipitaciones oroga cas y la permanente llovizna de nubes orogmas.

La existencia de valles (Cauca y Magdalena) a lo largo de los Andes colombianos

tamben provocan una distribucon muy compleja de lluvias con bandas alternas de
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condiciones humedas e hipertumedas (lopez y Howell, 1967; Poveda et al., 2005)
Al norte de 2°S, los Andes perciben dos estaciones lluviosas, alrededor de nales
de otofo y primavera, en relacon con el desplazamiento meridional de la \Zona de
Convergencia Intertropical" (ZCIT) sobre el Pac co oriental.

La ZCIT es un franja ubicada en la zona ecuatorial donde convergen los vientdis a
sios del hemisferio norte con los de hemisferio sur. La ZCIT se caracteriza lpdvaja
convergencia de vientos, baja preson, conveccon intensa y nubosidacdamda. La
ZCIT tiene la particularidad de oscilar al Norte y al Sur siguiendo aproximadamente
la posicon del sol y los ujos que atraviesan la Inea ecuatorial (Krishnamuitet al.,
2013).

Al este de los Andes subtropicales, en verano austral se forma una @lula de baja
preson sobre la regon del Chaco (22°S) (Seluchi et al., 2003). Esta baja pom
atmosekrica obliga al ujo de viento a desplazarse hacia el norte, que usualmente
presenta una corriente de chorro de bajo nivel (Marengo et al., 2004; Saulo et al.,
2000). El corriente en chorro de bajo nivel del norte desempefa un rol img@ote

en el transporte de vapor de agua de bosques amaznicos a las planicies subtrepica
les del continente previendo las tormentas convectivas que se desarrollan dtgael
verano en el sur de Brasil, Bolivia y en norte de Argentina, este mecanismo ahora
es llamado mona<n sudamericano (Vera et al., 2006).

Entre el desierto costero y las tierras bajas tumedas de Bolivia y Brasil, @ltiplano
sudamericano muestra sus propias condiciones climaticas. Las condiciones atmoseri-
cas que caracteriza esta regon son las bajas temperaturas, la baja déad del aire,
baja humedad atmosgrica y niveles relativamente elevados de radiacon solasrpsu
localizacon en la regon tropical (Aceituno, 1996), ademnas, el Altiplano pemanece
extremadamente seco de abril a octubre, mientras, el periodo tumedo es enaver
(noviembre a marzo) cuando las tormentas convectivas originan lluvias relevest
en el Altiplano andino. Durante el verano austral (diciembre, enero y febrero:DEF),
una circulacon anticicbnica en niveles altos, llamada Alta de Bolivia (AB), se es-
tablece sobre la parte central del continente sudamericano con su centraiado
sobre 15°S y 65°W. Esta AB es acompanada de una circulacon cicbnica, sobre

la costa noreste de Brasil, y una regon de convergencia a lo largo de la costa de
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Peu y Ecuador (Lenters y Cook, 1997). El origen propuesto de la AB e®rmi-

co, y se considera que es mantenida por el fuerte calentamiento a lo largo de los
Andes centrales, la liberacon de calor latente en el verano y la conveatsobre el
Altiplano (Gutman y Schwerdtfeger, 1965; Schwerdtfeger, 1976). Los elerteencru-
ciales de esta precipitacbn estacional est en que se desestabiliza la trefgoa local
debido al intenso calentamiento de la super cie y por otro lado el establecimiento de
vientos que propician el transporte del aire umedo desde el interior del contme

te (Falvey y Garreaud, 2005; Garreaud et al., 2003). El ujo medio-trop&sico del
oeste durante el periodo de estiaje es excesivamente seco para la foonaig activi-

dad convectiva. Adenmas hay una variacon sub-mensual de lluvias en la estacon de
verano; los das lluviosos tienden a agruparse en episodios que perduran alrededor
de una semana cuando la Alta Boliviana es mas intenso y desplazado hacia el sur
(Garreaud, 1999), separados por perodos secos de duracon similar. La @pita-

cbn de verano sobre el Altiplano adermas muestra importante gradiente meridional,
presentando zonas nmas fumedas en su mitad norte que su mitad sur.

Al sur de 35°S, zonas con menor lluvia se desplaza al este de los Andes, creando
as la diagonal seca que se extiende sobre el continente. En la regon templ488°S-
65°S), la costa oeste experimenta abundantes cantidades de lluvias asociadpasud

de los frentes que se mueven desde el Pac co hacia el interior del contineritees
cuartas partes de Anerica del Sur se encuentran dentro de latitudes tropicales y
dentro de la in uencia de la Zona de Convergencia Intertropical (ZCIT) y sistemas
de circulacon relacionados. La mayor parte de esta zona esh expuesta a in uergia
athnticas, mientras que, debido a la ubicacon marginal de los Andes, lo una estre-
cha franja costera occidental esa directamente in uenciada por el O@anBac co
(Orme, 2007).

Por otro lado los forzantes como El Nino-Oscilacon del Sur (ENSO por sus si-
glas en ingkes{El Nino-Southern Oscillatior); tiene sus races en el sistema oeano-
atnosfera, en el Pac co tropical y tiene un fuerte efecto directo sobrdas costas
de los pases de Ecuador, Peu y el norte de Chile, as como un efecto indirecta (
tra\es de teleconexiones atmosekricas asociadas a la in uencia de las anomatkesla

temperatura de la super cie del mar (TSM)) sobre gran parte de la regon subtro-

14



pical de Anerica del Sur, extendendose tamben a latitudes altas (Garreaud eal.,
2009). El feromeno ENSO se re ere a cambios en el sistema de presiones de lasszona
subtropicales que afectan a la fuerza y direccon de los vientos Alisios en el leac
tropical (Rasmusson et al., 1983). EL ENSO es el acoplamiento oeano-aitsfera, y

la parte atmoserica de esta se llama Oscilacon del Sur (OS). Llamado as (OS)p
Gilbert Walker a la oscilacon de preson atmosgrica en el oeano Paco tropical
occidental y el Pac co tropical oriental. Walker y Bliss (1937) encontaron que la
OS se asocia con mayor cambio en los patrones de precipitacon y campos de oent
del oeanolndico y oeano Pac co tropical, y est correlacionado con uctuaciones
meteorobgicas en otras partes del mundo (Walker, 1928; Walker y Bliss937).

Para evaluar la magnitud de las oscilaciones de la OS, esta es identi cada a trawes
del ndice de la Oscilacon del Sur (IOS) que se de ne como la diferencia de preson
atmosekrica a nivel del mar estandarizada entre la estacon Papeete deiflaen la
Polinesia francesa, y la estacon de Darwin, en Australia (Holton y Dmowska989;
Ropelewski y Jones, 1987). El ENSO es un feromeno irregular que tiende a ocurrir
en un rango de 2-7 anos y se mani esta alternando entre dos fases llamados La Nina
y El Nino, de acuerdo al signo que presenta las anomalas de la temperatura en
el oeano Pac co (Allan, 2000; Garreaud, 2009). Durante la fase de La Na~hay
una lengua de agua fra a lo largo de la Inea ecuatorial, con una reduccon de la
temperatura del mar y con presiones atmosgkricas bajas sobre el Pac ce@dental

y altas temperaturas sobre el Pac co del Este. Durante los eventos Binfo, las
temperaturas son nmas altas de lo normal, dando como resultado el calentamien-
to de la atnosfera inferior y por lo tanto la preson contraria a la fase LaNina
(Holton y Dmowska, 1989). El paton general en Anerica del sur, en lospesodios
de El Nino estin asociados con a) lluvias por debajo de la media en la regon trogiic

b) precipitaciones superior a la media en la regon subtropical y c) temperatura del
aire mas alido que la normal en latitudes tropicales y subtropicales. Generalmente
condiciones opuestas ocurren durante el episodio La Nina (Garreaud, 2009).iélbc
hidrobgico anual en Anerica del Sur tropical est controlada en gran medida po

la oscilacon meridional de la ZCIT, aunque la variabilidad espacial se debe por la

presencia de los Andes y la cuenca hidroga ca de Amazonas, por el circundante
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Figura 2.2:Patrones de circulacon durante la fase El Nifo y La Nina (WMO, 2014).

oeano Pac co tropical y oeano Atantico, y por la retroalimentaci on continente-
atnosfera (Poveda et al., 2001, 2006).

Durante los fases del ENSO, los Andes tropicales experimentan anomalas signiieat
vas de temperatura del ambiente, con un incremento (disminucon) de 1°C durante
los anos El Nino (La Nina) (Garreaud, 2009). En consecuencia los evemtesEl
Nifno son asociados con disminucbon de precipitacon en verano austral en los Andes
tropicales, y con excesos de precipitacon a lo largo de las costas de Pe&guador
(Garreaud, 2009; Kane, 2000). Lavado y Espinoza (2014) encontraronngiisucon
(aumento) de precipitacon en la regon andina del vertiente del Pac co durantelos
eventos El Nino fuerte (La Nina fuerte) en el periodo diciembre a mayo. Mieas en
vertiente del lago Titicaca se observa un importante e cit de precipitacondurante

el episodio El Nino fuerte.

El debilitamiento del ciclo estacional de la lluvias en los Andes peruanos-bolivianos
podra ser la consecuencia de las alteraciones en las diramicas atmosgricas a un
escala continental, el reforzamiento del anticicbon sudathntico en pé&rdo de va-
lor mas bajo del IOS, impedira la invason normal de los vientos alisios del noreste
haca la Amazona, lo que produce que la ZCIT se mantenga en la cuenca del Caribe

(Francou y Pizarro, 1985). Aunque existe la relacon entre el ENSO y la prigiitacon
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sobre el altiplano, esta todava no es robusta (Garreaud, 2009; Ubeda y Estrera,
2009).

2.6. Correccon atmoseérica

2.6.1. Correccon atmosérica en el espectro visible

Los sensores de los saklites en el espectro solar miden fundamentalmentaila r
diancia solar re ejada por el sistema super cie-atnosfera. Esta senal depde de la
re ectancia de la super cie, sin embargo, es atenuada por dos sucesos atershs,
la absorcon producida por las mokculas de los gases y la disperson tambengutu-
cidas por mokculas atmoskricas y aerosoles. La correccon atmersfa es necesaria
para obtener adecuadamente los paametros fsicos.

Entre los modelos para reducir o eliminar el efecto atmoserico de las inagenes, s
encuentra el @digo de transferencia radiativa 6SSecond Simulation of a Satellite
Signal in the Solar Spectrum Mediante 6S se calcula paametros atmosgricos para
el algoritmo de correccon atmoserica disenado para MODIS.

Para detallar el efecto de disperson, se considera una super cie lambertiana,
esto es, que la super cie remite la radiacon incidente de modo uniforme en todas
las direcciones. Adenas se considera que la atnosfera es homogenea en el plano
horizontal, sin embargo, vara verticalmente. Es necesario indicar que la radieia
medido por el sensor son convertidos a re ectancia, la cual se puede enunciar en
la denominada re ectancia equivalente , (Vermote, 1997; Vermote et al., 1997), es

decir:
: d2Ly
b~ Eg s !

(2.1)

donde Ly representa la radiancia medida a nivel del satlite en la banda espectral
b (Wm 2), Es es el ujo solar exoatmoserico (irradiancia,Wm 2), d representa
la distancia Tierra-Sol, s = coy s), nalmente ¢ representa elangulo cenital de

iluminacbon solar.

A continuacon se describian de forma concisa los mecanismos interaccon de la

intensidad de radiacon electromagretica (luz del sol) al a travesar la atnsfera y
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con el conjunto de objetos observados. Debemos senalar que el subndice sze

a la banda espectral no aparece de forma explicito en las expresiones matenaticas
sin embargo, se debe tener en cuenta la dependencia de estas interaccionesodent
del rango de longitud de onda, tampoco se considera la absorcon por las mokculas
gaseosas.

A nivel de super cie terrestre:

1. El ujo de radiacon directa que penetra la atnosfera hacia la super cie de la

Tierra se ve atenuada. Este proceso viene dada por la expreson:
ESN = (Ese (2.2)

donde representa el espesor optico atmosgrico y es factor de atenuatd
de la intensidad de radiacbn electromagretica. Mientrasgs se le designa

transmitancia directa y surge al normalizar la iluminacon directa.

2. El ujo difuso solar descendente’E;’f,fI ; no depende de condiciones de la super-

cie y es denotado por el factor de transmitancia difusgq( s) como:

dif
(9= ol 23)

3. Un segundo ujo difuso solar producto de un efecto de trampa; depende de las
condiciones del objeto de estudio y concierne a multiples re ejos y disperson
entre la atnosfera y la super cie terrestre. Representando po% el albedo
estrico de la atnosfera, y la re ectancia del objeto como,, este componente

se representa como:
[e7 + ta( S)I[ S+ 8%+ :]: (2.4)

Empleando una serie geonetrica se puede simpli car la expreson (2.4), y en
consecuencia tenemos la siguiente expreson:

1

+ 2Q24 1= . .
[ oS S°+ ] 1 .S 1: (2.5)

Si se de ne la transmitancia total como:
T(s)=¢e5 +td s); (2.6)
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Luego de sumar estos tres procesos, la iluminacon a nivel de la super cie de

la Tierra se puede escribir como:

T(s)
1 S

X (2.7)

Figura 2.3:Geometra de iluminacon y vison (Schott, 2007).

A nivel de satlite, la radiancia medida resulta de:

1. La radiacon solar total que incide sobre la super cie terrestre es la caottiu-
con de la radiacon directa y difusa, es re ejada por la super cie y transmitida

de manera directa hasta alcanzar el sensor:

e v;donde = coq ,): (2.8)

2. Otro ermino que aparece en este proceso es la radiancia intrnseca y se gele

enunciar en funcon de re ectancia, denominada re ectancia de trayectoria:
al si vi s v (2.9)

3. La radiacon solar total (directo + difuso) descendente es re ejado, lofo-
nes consiguen alcanzar al sensor producto de disperson al interactuar con la
atnosfera:

ta( v): (2.10)
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Si los erminos ty( s) y t3( v) se consideran icenticos consecuentemente por el prin-

cipio de reciprocidad, la re ectancia aparente a nivel del satlite es:

(s vi s W= al s vios v+ T(s)T( v)ﬁ; (2.11)

con: T(y)=-¢e=s +tyg(): (2.12)

Adenas de los procesos anteriores incorporamos el proceso de absorcasegsa,

consecuentemente la ecuacon (2.11) queda modi cada:

(svis WTAsivis Wlalsvis VTV OOS]:
(2.13)
De la ecuacon anterior (2.13) se despeja la re ectancia, del objeto de intees. A
esta operacon se le denomina correccon atmoserica.
La re ectancia eskrica (o re ectancia planetaria) es la raon del ujo total re ejado

por el planeta , al ujo recibido , es decir:
s=-L: (2.14)

Sif es la densidad del ujo solar recibido por un plano perpendicular al haz solar,
el ujo incidente sobre un planeta de radidR es R ?f ; luego el ujo re ejado puede

ser expresado como:
Y4

= 02 ( o)fcos( )2 R 2sen( o)d o; (2.15)

Como = coq o), entonces tenemos:
VA 1
S=2 . (o) od o (2.16)

En efecto, las propiedades de re ectancia de un objeto pueden variar, no lo con
la longitud de onda sino tamben con losangulos de iluminacon y de observacon.
La funcon nmas general que permite analizar ®@mo se comporta la super cie de un
material con respecto a la luz que recibe se denomina Funcon de Distribucon de
Re ectancia Bidireccional (BRDF: bidirectional re ectance distribution function).

La BRDF describe la re ectancia espectral de un objeto en funcon de losangps

de nidos por la direccon de iluminacon y de observacon. Si la super cie no es
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Lambertiana, el resultado de la correccon atmoskrica utilizando la ecuaan (2.13)
es eroneo debido al efecto de la anisotropa de la cobertura del suelo (la super
terrestre es anisotiopica).

En 6S, se aborda el acoplamiento de BRDF con la atnosfera, entonces la itieidad

en la parte superior de la atnosfera conocida como TOA se descompone en la suma

de cuatro £rminos:

1. Foton transmitido directamente desde el Sol hasta la super cie terrestre, ye

re ejado directamente al sensor, es decir:
€s (s v )eV: (2.17)

2. Foton dispersado por la atnosfera luego re ejado por la super cie y direat

mente transmitido al sensor, es decir:

ta( &) t( s5 vi )EV =
RZ Rl # . . . . o . . 0 0

td( S) 0 0 LRZ( Qi R’# Sy .Vy ) t( S.a OV’ . )dd e—v; (218)
0 0 L ( Ay Ry s» v )d d

donde A y r son los espesoresopticos de aerosol y Rayleig respectivamente.

3. Foton transmitido directamente por la super cie pero dispersado por la atnsfe-

ra en el camino haca el sensor, es decir:
tal V(s v )T = ta( V(v s )eTs (2.19)

4. Foton tiene dos interacciones, con la atnosfera y con la super cie, egtroceso

se puede expresarse como:

TR+A( s)TR+A( V)S(:t)z.

ta( Wta( )7+ e , (2.20)
t
donde
= (s v ) (2.21)
RiR, Ry . 0, 0y 0

ST dtdd
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En consecuencia la senal a nivel de saelite se escribe como (Vermote et &97):

Toa( si vi s V)= reates (s v )ev
R, R

+td( ) 02 01 Lj( A); Ry s Vs 0) t( sy Vs ° O)dd ° _

) o oL*(air s v OddC

TR+A( s)TR+A( V)S(:t)z.

1 S5 '

(2.23)

+ td( v)it( Vy S» )eT+ tdtd( S):t+

Figura 2.4:.La atenuacon de la energa radiante al atravesar la atnosfera y re ec
tancia medidas a nivel de satlite considerando la BRDF (Vermote et al.,
1997).

Procesos de disperson

La difuson, disperson o \scattering" se produce segin dos procesos que funda-
mentalmente, son de la misma naturaleza, pero presentan un nivel de complejidad
muy diferente (de la Casinere y Cachorro, 2008).

-La difusbn o \scattering de Rayleigh" que es una dispersbn de los fotones saéar
en todas las direcciones, pero provocada por los mokculas de aire. La difusim
Rayleigh tiene lugar cuando el tamano de la partcula difusora es pequena en com-
paracon con la longitud difundida.

- La difuson o \scattering de Mie" tamben es disperson de los fotones solas,
pero provocada por los aerosoles lidos o Iquidos de tamano muy superior & la

mokculas.
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La masa de aire relativa de la atnosfera

El coe ciente voumico de difusobn r( ;z) es proporcional a la concentracon
molecular Nr(z). Si todas las mokculas atmoskricas son activas en un tal pro-
ceso existe la proporcionalidad entreg( ;z) y la masa voumica (z) del aire
(de la Casinere y Cachorro, 2008). Por lo que se puede escribir la masaoptica r

lativa de Rayleighmg:

Ri @ 4,
— &9 cos(2) 7.
mg = Rm (2.24)
Bajo esta forma,mgr se presenta como la raon de la masa de un tubo de aire de
seccon recta que sigue el trayecto real de los rayos directos, a la masatubo de
aire de seccbn recta unidad que sigue la vertical. por esta raomg es tamben

llamada masa de aire relativa de la atnosfera (de la Casinere y Cachorro, 2008

Transmitancia de Rayleigh

La transmitancia atmosgrica espec ca del proceso de Rayleigh de atenuaai,

se escribe como (de la Casinere y Cachorro, 2008):
Tr( )= & rOMRL (2.25)

Con el espesoroptico de Rayleigh
Z 1

r( )= r( ;2Z)dz: (2.26)
Transmitancia de los aerosoles

El espesoroptico de aerosol esa dado por la relacon emprica propuestpor

Agstrem (de la Casinere y Cachorro, 2008).
Al)= A & (2.27)

donde A es un paametro que vara en funcon de la proporcon de aerosoles en la
atnosfera y se le denomina, cuando est expresado enm , coe ciente de turbiedad
d' Angtrom. El pammetro ,, se le denomina simplemente exponente de Angtns

siendo sensible a la distribucon de tamano de los aerosoles y al valor medio de sus
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tamanos: es poximo a cero cuando las partculas son grandes, y vale casi coat

cuando son pequenas. La transmitancia atmosegrica de los aerosoles puedebaser

como:
Ta( )=e » "M (2.28)
Resumen del algoritmo empleando en la correccon atmosérica de ina ge-
nes MODIS
1) En una extensbn de 25 km, se emplea s, , , a (espesoroptico de los

2)

3)

4)
5)

6)

aerosoles), g (espesoroptico de Rayleigh, un modelo de aerosol y tablas de
consulta para obtener r( s; v; ), ol s; vi ), ta( ), S.

- a Se determina climatobgicamente, mientrasr se extrae de datos SAGE
(Stratospheric Aerosol and Gas Experimehtesto ocurre en el lanzamiento.

- Posterior al lanzamiento los valores de, se genera con el algoritmo de MO-
DIS, en aquel lugar donde la climatologa no est disponible;rz se determina

con algoritmo.

Empleando el vapor de agua precipitable se corrige los efectos de la absorcon

gaseosa en cada cuadro de 5 km x 5 km.

La alteracon de la senal por las nubes del tipo cirrus, son evaluados yres
gidos empleando informacon en 1.38m.

Se genera una nmascara de nube empleando el canal de 1.88(las re ectan-

cias medidas por este canal son casi exclusivamente nubes de alto nivel), donde
todos los pxeles contaminados por nubes del tipo cirrus son detectados. st
se realiza en el lanzamiento, mientras, posterior al lanzamiento se emplean

modelos nmas so sticadas.
Se estima la re ectancia de la super cie terrestre pixel por pixel.
Tamben el efecto de adyacencia son corregidos pixel por pixel.

Como producto se tiene re ectancias super ciales en siete bandas espectrales

Es importante aclarar que estos procedimientos ya han sido implementados y

validados por la NASA. De hecho, todo esto ya se implemenb en la Universidad de
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Arizona. Los productos biofsicos de MODIS/Terra y MODIS/Aqua como: NDVI,

EVI, LST entre otros; ya han sido corregidos y validados.

Figura 2.5:Esquema del proceso de correccon atmoserica de imagenes del sensor
MODIS (Vermote y Vermeulen, 1999).

2.6.2. Correccon atmosérica en el infrarrojo ermico

La radiancia emitida por la super cie terrestres al propagarse a trawes de la

atnosfera sufre atenuacon debido a la absorcon, emison y scattering poparte de
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la atnosfera. En consecuencia la atnosfera tiene muchos efectos en lareaton de

la LST a partir de imagenes satelitales (Qin y Karnieli, 1999).

El proceso de absorcon dentro de la ventana atmosekrica de la banda ermica s
debe al vapor de agua, doxido de carbono, oxido de nitogeno, oxido de ozono,
metano y moroxido de carbono en orden decreciente de importancia. Comparando
la magnitud de sus efectos, el vapor de agua es el factor mas importante que ineuy

en la radiacon (Franc y Cracknell, 1994) .

Temperatura termodiramica o ciretica

De acuerdo a Norman y Becker (1995), la temperatura real de la super cie de un
objeto se puede medir con un ternometro de alta precison al poner en contactl ob-
jeto. La temperatura termodiramica es una cantidad macrosmpica que es coaste
en cualquier grupo de subsistemas que se encuentran en equilibrio termodiramico.
Las condiciones para el equilibrio termodiramico en un sistema compuesto por va-
rios subsistemas se pueden obtener maximizando la entropa total con respecta a
energa de cada subsistema, mientras se mantienen constantes todas las deramsi-c
dades. Por consiguiente, la derivada de la entropa respecto a la energa esstante
a trawes del sistema, que est en equilibrio, de modo que para cada subsistema,

gS: _Il_; (2.29)
donde S es entropa, E es energa en joule (J) yT es la temperatura ciretica en
grados kelvinK . En la ecuacon 2.29, la derivada parcial d& con respecto aE
sugiere principalmente que otros pamametros permanecen sin cambios en estades
Aunque la maximizacon de la entropa total no se usa para ilustrar el lado derecho
de esta ecuacbn, esta de nicon es consistente con la de nicon de la temperatar
absoluta de un gas ideal:

PV = NKT: (2.30)

dondeP es la preson del aire,V es el volumenN es el rumero de mokculask es
la constante de Boltzmann yT es la temperatura termodiramica. La temperatura
termodiramica se puede explicar como la temperatura ciretica desde una perspectiva

estadstica y se de ne en funcon de la energa ciretica promedio de las partculas
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en la escala microsmpica. La energa ciretica promedio de un sistema de partcsla
de gas de un soloatomo sin rotacon y vibracon se expresa como:

1 2 3
—-m < >= —KkT; 2.31
2m v > ( )

dondem es el peso de la partculag v2 > es el valor medio de la velocidad cuadatica
de partculas y k es la constante de Bolztmann. La temperatura de nida por la
ecuacbn 2.31 se conoce como la temperatura ciretica traslacional, y es laniebn
mas conmun de temperatura ciretica. Una de nicon mas general de temperatura

ciretica debe considerar las energas cireticas rotacionales.

Temperatura de brillo

Cuando el valor de la radiancia de un objeto es igual al de un cierto cuerpo
negro, la temperatura de este cuerpo negro se de ne como la temperatura de brillo
del objeto. La temperatura de brillo tiene las dimensiones de la temperatura pero

carece del signi cado fsico de la temperatura (Liang et al., 2012).

Temperatura radionetrica

Liang et al. (2012) menciona que de a cuerdo a Becker y Li (1995), la temperatu-
ra radiomnetrica estn de nida por L , es decir, la radiacon emitida por la super cie
terrestre. Si" es la emisividad de la super cie terrestre; entonces su radiandia

medida por un radionetro, se aproxima como:
R =L +1 ")Ry; (2.32)

dondeL =" B (T)esaenWm ?sr 'm 1, T es la temperatura radiometrica
de la super cie terrestre en grados kelvin (K),R,. es la radiancia descendente

atmoserica enWm 2sr 'm 'y B es lafuncon de Planck.

2 G
B (M= — o 1~ R (2.33)

donde h = 6:626x10 34Js, ¢ = 2:9979%10°m=s, k = 1:380610 28J=K, C, =
hc=k = 14388mK .
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La temperatura radionetrica es la temperatura de un cuerpo negro con la ragieia

deL =",
C, .
01:" + 1) !

5L

T=B 'L ="]= (2.34)

Kin (

dondeB 1! es la funcon inversa de la funcon de Planck yin es el logaritmo natural.

Emisividad de la super cie del suelo
Emisividad espectral

La emisividad espectral es la relacon entre la radiacon de energa del odtp y
la del cuerpo negro isoermico, expresado por:

M(;T) .

"(;T)= m,

(2.35)

donde M (;T ) es la exitancia del objeto enW:m 2, y My(;T ) es la exitancia

del cuerpo negro isoermico.’'( ; T ) representa la capacidad del objeto para emitir
radiacon ermica, est determinado por la composicon y el estado fsicode objeto.

En la escala de pixeles de teledeteccon, debido a las caractersticas heteneas

y no isoermicas de los pixeles hacen que la de nicon anterior sea inaplicable. En
consecuencia, la emisividad espectral podemos redi nir en la escala de pixeles de

sensoramiento remoto.

e-emisividad

Sequn a Becker y Li (1995), la e-emisividad se de ne como la relacon entre la

radiacon total de la super cie de un objeto natural y la radiacon del cuerpo negp

a la misma temperatura.

P n ! !
E:lnak r;i;k ( ) )Tlg;i;k( ’ )

"e;i( ;I ) ) ; Ezl aleg;i;k( ;l ) ’ (236)

donde a, es la proporcon dearea normalizada de componente Ky.ix (;' ) es la
emisividad de cada componente en la direccon de;( ) y TR (;' ) es la apro-
ximacon de la funcon exponencial de radiacon de cuerpo negro. Por lo tanto, la

e-emisividad depende de la distribucon de temperatura del objeto.
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r-emisividad

La r-emisividad puede usarse para expresar el promedio delarea de la compo-
nente emisividad, que no tiene relacon la componente de temperatura. Si un pixel

tiene N componentes, entonces

n ] )(\l n 1
n(sh )= ik (31 ): (2.37)
k=1
Los dos tipos de emisividad anterior no incorporan la contribucon resultante de la
disperson multiple. Wan y Dozier (1996) de nieron dos tipos de emisividad equiva-
lente de manera similar al metodo de Norman y Becker (1995):
R
w— cTCUE"()B(Ta)+ a"2( )B(; T 2)ld
| ()BT + BTl

: (2.38)

o 2O + 8 )]d
! T 2f( )d

donde*; es la emisividad equivalente para el cangl ;y , son losImites superiores

: (2.39)

y inferiores del canal, respectivamentef ( ) es la funcon respuesta para candl a;
es la proporcional delarea;'; es la componente emisividadB es la funcon Planck

y T; es la temperatura.

Aplicacon de la ecuacon de transferencia radiativa a medidas de saelit e

en el infrarrojo ermico

Bajo equilibrio termodiramico local, para una atnosfera libre de nubes, la ecua-
con de transferencia radiativa puede expresar la radiancia medida por los sensores

abordo de los satlites (Becker, 1987), es decir:
Li = Bi(T)="Bi(Ty) i()+[1  ™10)iOLIO)+ L) (240

donde L; es la radiancia recibida por el sensoM(m ?sr um 1); T; es la tem-
peratura de brillo (K); "i es la emisividad de la super cie terrestreB;(Ts) es la
radiancia de un cuerpo negro a la temperatura de la super cie terrestiig; ()
es la transmitancia atmoseérica;L* es la radiancia atmostrica descendenté;” es

la radiancia atmosgrica ascendente y es elangulo cenital de observacon. Todas
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las cantidades anteriores son una cantidad integrada para la respuesta espédel
canal considerada.

En la regon del infrarrojo ermico, el vapor de agua atmoserico es gbrincipal com-
ponente atmoserico absorbente. Adenas, el contenido de vapor de aguaasgtrico

es muy variable en la atnosfera; mientras que los contenidos @g, C,0 y otros ga-

ses son relativamente estables, por lo que sus impactos en la transmitancia pueden
considerarse constantes. Por tanto, la transmitancia depende en gran medida del
contenido total de vapor de agua atmosericow). De acuerdo a Becker y Li (1990),

la transmitancia est dada por la expreson:

AiW_

; 241
cos ( )

R
() ()dB=dTd
g ( )dB=dTd '

w representa el contenido de vapor de agua atmoskrico expresado como=

dondeA; es un componente de absorcon efectiva en canalA; =

R
Ffp(z); T(z)ge(z)dz, siendoe(z) la concentracon de agua en funcon de altura

Z.

L# y L" estn estrechamente relacionados con las distribuciones de los per les
verticales de la atnosfera (temperatura, vapor de agua, preson). SegmBecker y Li

(1990), la radiancia atmosgrica ascendente”’, vendra dada por:

--_Zh @i(;h;z) ,
Li - 0 BI(TZ)TdZ’

donde T, es la temperatura atmoserica a la alturaz; h es la altura super cie

(2.42)

terrestre-sensor y i( ; h;z) es la transmitancia atmosgrica.
Empleando el teorema del valor medio (Franc y Cracknell, 1994; McMillin, 1975),

se llega a:

L

C=[L G (O)1Bi(T); (2.43)

donde T, I£epresenta la temperatura radiativa efectiva de la atnosfera, expresada

T(z2)Ffp(z);T (z)ge(z)dz
W .

por T, =

Reemplazando la ecuacon (2.41) en la ecuacon (2.43), obtenemos:
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" AiW
L; = oS Bi(Ta): (2.44)

Diversos autores simpli caron la ecuacon de transferencia radiativa mediante la
aproximacon de Lf‘ con LI para obtener el algoritmasplit window (Franc y Cracknell,
1994; Qin et al., 2001). Para simpli car los @lculos se asume que la super cie tesr
tre se comporta como un re ector lambertiano (Becker y Li, 1990). En ogecuencia,

la radiancia atmosg&rica descendente podemos expresar como:
L¥ = 2A;wWB;(Ta): (2.45)

Por tanto, reemplazando las ecuaciones (2.41), (2.44) y (2.45) en la ecuaco

(2.40), se llega a la siguiente ecuacon:

AiW)+ Ai—WBi(Ta) 2(1 ")DAWB;(T.)(

Bi(Ti) = Bi(Ts)(1 cos oS

Aijw
C(‘)S ): (2.46)

En la expreson anterior (2.46) los valores de temperatura se mani esta impic
tamente a trawes de sus correspondientes radiancias dadas por la ley de Planck.
Para lograr una expresbn en la que las temperaturas aparezcan explcitante, se
realiza una aproximacon desarrollando serie de Taylor alrededor de un cierto valor
de temperatura.

Considerando que la temperatura de la super cie terrestré; es mayor que la
temperatura de brilloT; y esteultimo T; es mayor que la temperatura de la atnosfera
Ta (Ts > T; > T,). Adenmas Tg, T; y T, son poximos entre s (Becker, 1987). De

donde resulta que:

QT

Bi(Ts) = Bi(Ti) + et . (Ts i), (2.47)
e @BT) N
Bi(Ta) - BI(TI) + @T . (Ta T|)1 (2-48)

donde el paametroLi (T;) tiene unidades de temperatura, enunciada as:

Bi(T:)
@B(Ti)
@T T

Li (T)) = (2.49)
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Con las aproximaciones anteriores (se asume una super cie Lambertiana), la
funcon de Planck es linealizado en la vecindad dE, la absorcon de la atnosfera es
Su cientemente pequena para aproximar al coe ciente de transmison( ) =1 é‘c;—;"’

y factorizando el coe ciente espectral de vaporde agta(;z )= ( )F[p(2); T(2)])
y desples de algunas operaciones matemnaticas, de la ecuacon (2.46) se obtikne

siguiente expreson paraTs:

1" Li(T) "AiW(Ti Ta) 2AW 1"

A "
i icos (1 i i

Ts= Ti+ [Ta+ Li(Ti) Til: (2.50)

En la ecuacon (2.50) los dos primeros erminos del lado derecho, es la LST
estimada sin considerar la atenuacon atmosekrica (cuanda; = 0); el tercer £rmino
de lado derecho hace referencia al efecto de absorcon y emison de la atnosfe el
cuarto ermino de lado derecho es el efecto de re exbn.
La ecuacbn (2.50) es el llamado algoritmo monocanal, en este caso la tempearade
la super cie terrestre puede estimarse a partir de la temperatura de brill@y). En la
ecuacbn (2.50) (algoritmo monocanal) injiere la emisividad de la super cie terresr
('i); Y un conjunto de paametros atmoskricos. Para calcular estos paantms se
requiere informacon de los per les verticales de temperatura y humedad de la zona
de intees, para tal n se debe emplear sondeos meteorobgicos simulaneosla
captura de informacon por parte del sensor, sin embargo, este procedimiento e
viable en todo los casos (Jimenez, 2005). No obstante, se han desarrolladoignos
para estimar la LST, que emplean informacon obtenida de los canales trmicos
situados en diferentes longitudes de onda y no requiere de algun informacon sobre

per les atmosericos.

Algoritmo split window

El algoritmo split window es el algoritmo mas utilizado para estimar la LST
debido a su simplicidad y robustez. El algoritmasplit window corrige los efectos
atmosericos en las bandas del infrarrojo £rmico (TIR) utilizando la absorcm at-
moskerica diferencial en dos canales adyacentes, centrados er01t y 120 m

(Li et al., 2014). Varios productos LST se han generado empleando diferentes algo
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ritmos split window, entre ellos se encuentra el algoritmo generalizadplit window
para estimar la LST a partir de datos MODIS. La elaboracon de los productos de
la LST, sigue una suceson de procesamiento. En primer lugar se genera el producto
MOD11.L2, empleando el algoritmo planteado por Wan y Dozier (1996), solo en
condiciones de cielo libre de nubes.

1" " Ty + T 1" " T T
+ D33 )%"'(El"' E> + ESﬁ)y;

(2.51)

Ts:Mo+(D1+D2 " n

"= 3("mt "2, "= ("a "a2),

donde 31, "32 Y Ta1, T3 representan a emisividades y temperaturas de brillo en
los canales 31 y 32 respectivamente. En tan@;(i = 1;2;3), Ei(i = 1;2,3) y C
son factores propios del algoritmesplit window y dependen de angulo de visbn
cenital, columna vapor de agua y temperatura del aire. Adenas estos coe ciesite
D; y E; se obtienen del aralisis de regresbn de los datos de simulacon, calculado
con el programa de transferencia radiativa LOWTRAN-7 y el coe ciente M se puede
estimarse a partir de los valores de NDVI. El coe ciente M, se obtiene con la sigu®n

expreson:

= NDVI NDV Iy
" NDVI, NDVI

dondeNDV | s es el mnimo valor de NDVI para el suelo desnudo sobre elarea de

(2.52)

intees y NDV I, corresponde al valor mas alto de NDVI.

2.7. Base terica de ndices de vegetacon

La energa re ejada en la regon visible del espectro es muy baja como resutia
de la alta absorcon por parte de los pigmentos fotosineticamente activogspecial-
mente en el azul (0,470m ) y rojo (0,670 m ). Por un lado en la regon del infrarrojo
cercano la radiacon incidente en la vegetacbn es re ejada con muy poca aboson,
aumentando esta re exbn con el desarrollo y la salud vegetal. Consecuentetie
el contraste entre la respuesta en estas dos regiones del espectro brurdamedida
de la cantidad y estado de la vegetacon (Colwell, 1974; Deering, 1978; Gataal.,
2000; Zhang y Kovacs, 2012). Por otro lado, los aerosoles atmosési¢humo, pol-

vo, partculas de contaminacbon) dispersan parte de la radiacon solar entrae y
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absorben parte de la re ejada por la super cie. As, tienen un marcado efecto dos
ndices de vegetacbn, reduciendo el contraste entre las re ectancias cespondiente
al rojo y al infrarrojo cercano (Tane et al., 1979; Vermote et al., 20®). El ndice
que disminuye hasta cierto punto la in uencia de la atnosfera por sustraccon y
normalizacon es el NDVI (Normalized Di erence Vegetation Indey (Tachiiri, 2005;

Tucker, 1979):
NIR RED

NDVI = IR+ RED'

(2.53)

dondeNIR y RED es la re ectancia en la regon del infrarrojo cercano (0.850-0.90

um) y la re ectancia en la regon del rojo (0.620-0.750m ) respectivamente.

Figura 2.6:Re ectancia obtenido con espectro radometro ASD Analytical Spectral
Device) de terreno removido y de la planta de alfalfa (Ayacucho-INIA,

28/09/2015, 10:00 am; E=586143.0 m, N=8544536.0 m) (Elaboracon
propia).

2.8. Indice de precipitacon estandarizado

McKee et al. (1993) desarrollaron el ndice de precipitacon estandarizad&(an-
dardized Precipitation Index, SP) con el propsito de de nir y evaluar las condi-
ciones de sequa. Thom (1966) enconto que la distribucbon gamma se ajustaba

correctamente a las series de tiempo de precipitacon. Este tipo de distribuciones
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(gamma) es esencial para realizar los aralisis a los datos de lluvia y es de nido por

su frecuencia o densidad de probabilidad.

x le—; parax> 0 (2.54)

1
9(x) = )
donde > O es el paametro de forma, > 0 es el paametro de escalas > 0 es la
cantidad de precipitacon,y ( ) representa la funcon gamma, que es de nida por
la integral: 7,

( )= Y levdy: (2.55)
La distribucon gamma es determinada nunericamente o empleando los valores ta-
bulados dependiendo de. Para el ajuste de la distribucon gamma a los datos de
precipitacon, se deben estimar adecuadamente los paametrosy , los cuales son

obtenidos de las soluciones de maxima probabilidad.
S

1 4A
b= — —); .
4A(1+ 1+ 3), (2.56)
b- X.
o (2.57)
dondeA est dado por
A = Inx :]nx; (2.58)

mientras X es el promedio de la variable y representa rumero de observaciones.
La funcon de densidad de probabilidady(x), se puede integrar respecto & para ob-
tener una expreson para obtener la probabilidad acumulad@(x), la cual representa

la lluvia acumulada que se ha observado en un mes y escala de tiempo dado.

z

G() = gdx= g xP 1g x=Pgy. (2.59)

Seat = x=P, entonces la siguiente expresbn se convierte en la funcbon gamma

incompleta

1 %«
(b) o

La funcon gamma no esk de nido enx = 0 y una distribucon de precipitacon

G(x) = t0 e tqt: (2.60)

puede contener ceros, la probabilidad se convierte en:
H(X)= g+ gG(x); (2.61)
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dondeq es la probabilidad sin precipitacon, y es estimada pam=n, en la quem es

el rumero de ceros en una serie temporal de precipitacon.

Finalmente el SPI se obtiene empleando el netodo de converson aproximada desa-
rrollado por Abramowitz y Stegun (1965), que transforma la probabilidad acumu-

lada en una variable aleatori&Z .

Co+ Gt + Cyt?

Z=SPl= (t 1T it G2 + d3t3); paraO<H (x) 05 (2.62)
Z=SPl=+(t l+?;fi;;?zﬁﬁ;pwa05<+1u)<1ﬂ; (2.63)
donde:
S 71
t= InW; para0<H (x) < 05 (2.64)
S
t= Inm; para 0:5<H (x) < 1.0; (2.65)

siendoH (x) la probabilidad acumulada de precipitacon observada g, ¢, C;, dy, d,
ds son contantes con valores 2.516, 0.803, 0.010, 1.433, 0.189, Or88pgectivamente.

2.9. Filtro de Savitzky-Golay

Sea un rumeron (impar) de puntos muestrales pertenecientes a una senals

fXi (0 20220 55X 20 Xi 13 Xi5 Xie1 s Xie2 5 25 Xien 9=20' (Rodrguez, |).

2= Gk (2.66)

Podemos interpolar los puntos dados exn mediante polinomios, minimizando el
error cuadatico promedio a trawes de los coe cientes;. Debe notarse que estamos
tomando como variable independiente el conjunto de los enterds Esta interpola-
con puede interpretarse como un producto escalar de dos vectores en un espdeio

dimenson g igual al grado de polinomio:
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2 3
Co

C
Rirk = CK®+ crkb + cok? + i+ cgk? = [K% k*; k% i k9] B, (2.67)

Cy
De modo que el conjunto den valores interpolados puede escribirse como un

producto matricial:

2 3
n 140 n 1\1 n 1\2 ... n 1
2|M23 e s P
: : : " : Co
(1% (DY (127 i (19 fea
Q° o 0? s 09 C (2.68)
At 10 1 2
G
|+n 1)=2
A G M o IR G

Es evidente que, escogiendo el rumero de puntos y el grado del polinomio, la
matriz de lado derecho est bien de nida (com lasy g+ 1 columnas ). SeaS la
matriz de Savitzky. Designemos el vector coe ciente del polinomio mediante El

error cometido en lasn muestras es un vector de dimensbon:

e=Xx Sc (2.69)

Mientras el error cuadiatico promedio ser el nodulo del vectore dividida entre

el rumero de muestras, as

1
J= ﬁeTe: (2.70)

Tomando el valor escalar d& como funcon objetivo para la optimizacon, de-
bemos igualar a cero la derivada de este escalar con respecto a cada uno de los
paametros que representan las componentes del vector Para calcular esta deri-

vada realizamos el producto escalar:

= i(x-SCT)(x-Sc)= rl](xT c'S™)(x-Sc): (2.71)
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Entonces, tomando la derivada e igualando a cero:

g = 2S"x+2S"Sc=0= 2ST(x-Sc): (2.72)

Resolviendo la ecuacon 2.72 para las in@gnitas, se obtiene el polinomio ade-

cuado para lasn muestras:

0= 2ST(x-Sc)

(2.73)
c=(S'S) 1sTx

De nimos la matriz que multiplica al vector x en la ecuacon 2.73 como la trans-

puesta de la matriz de Golay, es decir:

G'=(S"™S) 1S" o G=5(s'S) ! (2.74)

Tamben puede decirse que la matriz de Golay es la transpuesta de la pseudo-
inversa de Moore-Penrose de la matriz de Savitzky. Se debe notar que esta matriz
tienen lasy g+ 1 columnas al igual que la matriz de Savitzky.

Los coe cientes de la interpolacbn se expresan mediante la columnas de estaniaat

y los datos muestrales como:

G=[gp 95 = gyl! c=G'x! g=g'x: (2.75)

Los valores interpolados se obtienen como:

2= Sc=S(S'S) 'S'x: (2.76)

Por lo tanto, de nimos la matriz de Savitzky-Golay como:

B=S(S'S) !ST=SG"=GS" =[b i1 omiobp o bo by bual:
(2.77)
Con esta matriz se obtiene una senal ltrada fue representa la interpolacon de la

senal original mediante polinomios de gradp
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Cap'tulo 1l

Area de Estudio, Datos y Metodolota

3.1. Area de Estudio

Elarea de estudio corresponde sobre 2000 msnm de la regon tropical Andina,
entre las coordenadas de 7°S y 20°S. En esta regon se encuentra el Altiplano Sud-
americano (15°S y 21°S). Por encima de 3000 a 3500 msnm delarea de estudio, se
encuentra zona de bioma puna, la cual se distingue por limites ermicos y la latitud
de otros biomas como de mramo y jalca (Cuesta et al., 2009; Josse et al., 2009)
Las tierras altas mas secas de la puna al sur de Peu son altamente estaci@sacon
mayor variabilidad de las precipitaciones controlando su comportamiento hidrobgi-
co (Ochoa-Tocachi et al., 2016). Las principales formaciones vegetales d& egon
estn representadas por pastos naturales y matorrales, y en menor progn por
bosques, agricultura de secano y regado (Bontemps et al., 2011; Cuestalet2009;
Josse et al., 2009). Las regiones cercanas al lago Titicaca (Puno) tienen tera-
peratura media de 8.4°C con un maximo de 16.4°C y un mnimo de -1.3°C. Segun
a Vicente-Serrano et al. (2018), existe una tendencia general al incremento de la
temperatura del aire en el Peu. Con la escasa evidencia meteorobgica disgible
(Vuille et al., 2008) revelaron varios patrones de cambio del clima en los Andes Tro-
picales durante el periodo 1939-2006. A escala regional Vuille et al. (2005)artan
evidencia sustancial al calentamiento de la temperatura ambiental con el aument
de elevacon de 0.10°C/cecada. Esta tasa de calentamiento es similar a lagestiga-
ciones anteriores de 0.10-0.11°C/decada para el periodo 1939-199816C/cecada
para el periodo 1950-1994 (Vuille y Bradley, 2000; Vuille et al., 2003). El disis de
las tendencias de la temperatura de los Andes tropicales en funcon de la elevacon

en el periodo 1950-2010, indica que las elevaciones nas altas han visto un talen
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miento continuo (Vuille et al., 2015). Lo cual podra modi car signi cativamente el
ciclo hidrobgico en las montanas (Nijssen et al., 2001). Adenas se ha repadd una
fuerte disminucon de la masa glaciar de los Andes tropicales, y es posible la desapa-
ricon de muchos glaciares en las poximas decadas, principalmente aquellos situado
por debajo de los 5400 msnm (Rabatel et al., 2012). No obstante, la relacomtre

el clima local/regional y el retroceso glaciar toma en cuenta muchos faasradenmas

de la temperatura ambiental (Sicart et al., 2008, 2016). Los mecanismos r@sga-
bles de incremento en la temperatura ambiental en altas elevaciones son discutidos
por Rangwala y Miller (2012) tales como la retroalimentacon albedo-nievegiro-
alimentacon de nubes, retroalimentacon de vapor de agua y retroalimentao de
aerosol. Pero aun no se conoce del todo en qe medida estos pueden ser releva
tes para la regon andina (Vuille et al., 2015). Recientemente Aguilar-Lome et al.
(2019) mencionan que la tendencia de la LST diurna en invierno, tiene una clara
dependencia respecto a la elevacon, con efectos de tendencia al increments ma
fuertes en elevaciones nas altas.

En erminos de precipitacon, diferentes estudios no han encontrado una relacon
clara entre la cantidad de lluvia y la elevacon (Espinoza et al., 2009; Lavado at.,
2012). Adenmas, contrastes extremos de precipitacon son observadosed anco es-

te de la cordillera de los Andes, con tasas de precipitacon que vara de 250 a 6000

mm/afno (Espinoza et al., 2015).

3.2. Datos

3.2.1. Datos satelitales

Productos de ndices de vegetacon

El producto MOD13A3 (version 006) incluye el ndice de vegetacon de diferencia
normalizada (NDVI) mensual, con una escala espacial de 1 km y estain disponibles
en la base de datos USGS (https://e4ftl01.cr.usgs.gov/). Los ndices de vegetm
como el NDVI son generados a partir de las re ectancias de la super cie terrestre

Las re ectancias de la super cie son producto de la aplicacon de algoritmos de co-

40



Figura 3.1:Zona de estudio 1. Los crculos en color azul representan red de estaciones
pluvionetricas. Tipos de cobertura del suelo son obtenidos de GlobCover

2009 (Bontemps et al., 2011).

rreccon atmoserica (corrige efectos atmosericos ocasionadp®r gases, aerosoles y
nubes de tipo cirrus) a las radiancias medidas por el sensor MODIS (Terra y Aqua)
(Gao et al., 2002; Vermote y Vermeulen, 1999).

El producto mensual MOD13A3 son generados realizando el promedio ponderado
con los valores del producto MOD13A2 de 16 das dentro de un mes calendario
(Didan et al., 2015; Mas, 2011). Los productos de ndice de vegetacon (MABA2)
producidos en un periodo de 16 das se genera mediante un procedimiento de com-
posicon que consiste en aplicar un ltro a los datos en funcon de la calidad, las
nubes y la geometra de observacon. Solo se conservan los datos Itrados de wray
calidad, sin nubes, para la composicon. Los pxeles contaminados con nubes y los
angulos de vison del sensor fuera del nadir se consideran de menor calidad, mientras
gue los pxeles libres de nubes residuales y mediciones nmas cercanas al nadir con

aerosoles atmosgericos mnimos tienen valores de mejor calidad (Huete et abD02).
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Productos de temperatura de la super cie del suelo

El producto MOD11A2 (version 006) que abarca la LST-MODIS/Terra diurna
(10:30 hora local), se encuentran disponibles en base de datos LPDAAC-USGS y es
de libre acceso. En este trabajo empleamos este conjunto de datos concerrseate
2000-2017.

El producto MOD11A2 con resolucon espacial de 1 km, es un compuesto de 8 das,
producido de la composicon de la LST con base diaria. El producto MOD11A2
incluye informacon como el periodo de observacon,angulo cenit del satlite, porte

de calidad, entre otras capas (Wan, 2008; Wan et al., 2004). De la capa de tiemp
de observacon de MOD11A2, se obtiene que MODIS/Terra pasa de norte a sur por
la estacon de Huayao (12.077°S, 75.320°W, 3350 msnm) entre las 09:54-16r54
suorbita descendente, mientras en suorbita ascendente pasa entre las12223:06

(hora local) (Figura 3.2).

Figura 3.2:Histograma de frecuencias de la hora de sobrevuelo del MODIS/Terra

(antes de medioda y de la medianoche) para la estacon de Huayao.
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3.2.2. Observaciones in situ

Precipitacon

SENAMHI-Peu administra la red de estaciones meteorobgicas y brinda el con-
junto de datos como la precipitacon diaria. Para nuestro estudio se tono desde ene
1985 hasta diciembre 2015 observado en 29 estaciones meteorobgicag;luisdas

sobre 2000 msnm (Figura 3.1).

Temperatura del aire

La igual que los datos de precipitacon, los datos de temperatura del aire, fue
provedo por SENAMHI. En este trabajo empleamos la temperatura naxima media
mensual del aire, que es la media de las temperaturas maximas diarias del aire en
un mes determinado. Estos datos se recopilaron de 2000 a 2015 durante el invierno
austral (JJA) de 20 estaciones meteorobgicas distribuidas sobre 1000 msnm. La
Figura 3.4 muestra las ubicaciones de estas estaciones meteorobgicas, y la Talda

muestra los nombres, las coordenadas geoga cas y la elevacon de cadaesh.

Figura 3.3:Estacon de Huayao (http://www.met.igp.gob.pe/huayao/).
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Tabla 3.1:Detalles de 20 estaciones meteorobgicas.

N Nombre de estacon Latitud Longitud Elevacon (m) Elevacon del pixel (m)
(SENAMHI, 2018) (GETOPO30, 2012)
1 Paucaray -14.0503 -73.634 3206 3206
2 | Andahuaylas -13.649 -73.367 2865 3137
3 | Curahuasi -13.552 -72.735 2879 2879
4 Urubamba -13.311 -72.124 3863 3041
5 Yauri -14.817 -71.417 3925 3925
6 Ubinas -16.382 -70.857 3551 3551
7 Ayaviri -14.873 -70.593 3943 3943
8 Imata -14.836 -71.088 4519 4449
9 Puno -15.826 -70.012 3812 3847
10 | Huancane -15.201 -69.754 3890 3890
11 | Pampahuta -15.484 -70.067 4400 4368
12 | Manazo -14.800 -70.067 3920 4084
13 | Moquegua -17.169 -70.932 1450 1456
14 | Chuapalca -17.305 -69.644 4177 4220
15 | Huayao -12.038 -75.338 3360 3371
16 | Matucana -11.839 -76.378 2348 2699
17 | Huamachuco -7.819 -78.040 3200 32254
18 | Cajabamba -7.622 -78.051 2480 2631
19 | Huwnuco -9.952 -76.249 1947 1988
20 | La Angostura -15.183 -71.635 4265 4265
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Figura 3.4:Zona de intees 2, utilizando el modelo digital de elevacon GTOPO30
(h 1000 msnm). Los intervalos de elevacon se muestran en la leyenda;
los trangulos negros indican la posicon aproximada de las estaciones

meteorobgicas mencionadas en la Tabla 3.1.

3.3. Metodologa

Filtrado del NDVI

A parte del ndice de vegetacon, el producto MOD13A2 contiene una capa de
abilidad con informacon que describe la calidad de valores del NDVI para ca-
da pixel. La informacon de abilidad de pxeles es un rumero decimal simple que
clasi ca el producto en cinco categoras: -1, rellenar/no datos; 0, datos buesiol,
datos marginales; 2, nieve/hielo; y 3, nube (Solano et al., 2010). El aralisis en las

series de tiempo del NDVI puede verse afectado por estar incompletos, ruidosos e
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inconsistentes. Sin embargo, se han desarrollado metodologas para obtenereser
temporales de NDVI de alta calidad. Algunos de estos netodos son: el Itro itera-
tivo de valor medio (Ma y Veroustraete, 2006), el netodo de interpolaco iterativa
para la reconstruccon de datos (IRD) (Julien y Sobrino, 2010), aralisis arnonicale
las series de tiempo (HANTS) (Julien y Sobrino, 2010), iteracon espacio-temporal
(TSI) (Xu et al., 2015) y el Itro de Savitzky-Golay (Shao et al., 2016).

Los valores extremos o aromalos (outliers) en las series de tiempo de NDVI son
detectados mediante el teorema de Chebyshev. Mientras la reconstruccorsya-
vizado de la series de tiempo del NDVI se realiz mediante los netodos de ite-
racon espacio-temporal (Xu et al., 2015) y el Itro adaptativa de Savitzky&olay
(Chen et al., 2014) con grado del polinomio igual a 5 y longitud de ventana igual a
13.

Figura 3.5:Comparacon de series de tiempo del NDVI (Inea ponteada) original y
NDVI (Inea olida) suavizada mediante interpolacon espacio-temporal

y Savitzky-Golay.

Indice de condicon de vegetacon (VCI)

El VCI fue desarrollado para contrastar las diferencias locales en la productivdia
de los ecosistemas (Kogan, 1997). VCI es una normalizacon del NDVI en cada pixel

y esutil para realizar evaluaciones relativas de los cambios en la senal de NDMI. E
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VCI se calcula de la siguiente manera:

NDV ik NDVlimin

V Cli = X
7 NDVlimax NDVIimin

(3.1)

donde NDV | jx representa NDVI mensual para pixel en mesj para el anok,
mientraS NDV | imax Y NDV Iimin representan el maximo y mnimo multianual de
NDVI respectivamente. La anomala estandarizada del VCI son utilizados para la

correlacon con elindice de Precipitacon Estandarizada (SPI).

V Cl; V Cli;
STDijk = ik ” = ; (32)
1)

dondeV Clj, es el valor de VCI en pixel, periodoj y el anok, mientrasV Cl;; es
el promedio de VCI en pixel, periodoj yy jk representan la desviacbn esandar

de pixeli y j el periodo.

Indice de precipitacon estandarizado (SPI)

SPI, fue enunciado por McKee et al. (1993), tiene la ventaja de exibilidad para
medir el ce cit de precipitacon en escalas de tiempo nultiples. SPI representa el
rumero de desviaciones esandar de la precipitacon acumulada sobre el periodo de
referencia, respecto del promedio hisbrico. Para estimar SPI, a una escalaiéenpo
\n-meses" (SPI-n), se aplica una ventana de acumulacon de n-meses a una serie de
precipitacon mensual, tras lo cual se ajusta una distribucon estadstica. Aunque
McKee et al. (1993) usaron originalmente una funcon de distribucon gamma, otras
funciones de distribucon tamben podran usarse para ajustar los datos. En é&s
trabajo se utilio la distribucon de Gamma de dos paametros para ajustar la serie

de tiempo de precipitacon agregada en n = 3 meses.

Tendencia del NDVI

Se calcub el promedio anual de NDVI durante el periodo de estudio (2001-
2017). Los pixeles del promedio anual de NDVI con valorgs0:1 fueron removidos
(Fang et al., 2004), debido a que son valores que corresponden a cuerpos de,agua

nieve permanente y suelo desnudo (Fang et al., 2004).
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Tabla 3.2:Esquema de clasi cacon de la sequa para SPI1y VCI (Du et al., 2013).

Descripcon SPI VCI

Sequa extrema SPI< 20 VCli< 10
Sequa severa 20 SPI< 15 10 VCIi< 20
Sequa moderada 15 SPI< 10 |20 VCI< 30
Sequa leve 1.0 SPI< 00 30 VCIl< 40
No sequa SPI1> 00 VCIl > 40

Se calcub la tendencia de promedio anual del NDVI para cada pixel, mediante el

estimador de pendiente Sen (Sen, 1968).

XII r);m; parak=1;2;:N; (3:3)

Pk:

siendox; y X, expresan los valores de los datos en el periddpm conl > m . Luego

de calcular la mediana dé, este es una herramienta para estimar la pendiente:

.2 Pun si N es par
Qi = S 2 (3.4)

%(PN7 + Pusz2) siN esimpar:

Se avaluaron la signi cancia estadstica mediante el test de Mann-Kendall, luego, se
elaboo un mapa de lasareas con tendencia negativa (a un nivel de probabilidad de
90% y 95 %) para el perodo 2001-2017.

Tendencia de la LST

Se realio la inspeccon de calidad a los productos MOD11A2. Es indispensable
contar con una base de datos ables y Wan et al. (2004) establece a los pixeles
con error de la LST 1K de buena calidad radionetrica. En regiones montanosas
es probable que las estimaciones de la LST y emisividad no alcancen tal precison,
consecuentemente el pixel se clasi ca de acuerdo a los @digos de control delad
(QC). Aguellos pxeles de mejor calidad, con un error menor o igual a 2K en LST
estimado, se han utilizado para este estudio.

Una vez que se hacen estas correcciones, la LST promedio mensual se calcula como

la suma de todos los productos de 8 das, previstos para un mes en particular y
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divididos por todas las ocurrencias distintas de cero.

Los cambios en el uso del suelo y en la cubertura del suelo son un factor impddan
para la tendencia creciente de LST (Jiang y Tian, 2010). En la regbn de la mese-
ta del centro-norte de Nigeria, la urbanizacon y las actividades agrcolas, incluido
el pastoreo de animales, fueron responsables de la perdida gradual de la cubierta
vegetal y el aumento del promedio de LST (Odunuga y Badru, 2015). Por ende los
cambios de cobertura del suelo, se han discriminado mediante la tendencia en la
vegetacon. Mientras el producto GLOBCOVER de cobertura del suelo de la Agen-
cia Espacial Europea (Bontemps et al., 2011) se utiliz para identi car y excluir b
cuerpos de agua y nieve permanente. La tendencia de la LST diurna en la estacbn
de invierno durante el periodo 2000-2017, se calcub mediante el netodo de $8an,
1968); con una con abilidad de 95 %. La tendencia de la LST, se analizaron enareas

donde la tendencia del NDVI no cambb signi cativamente.

Figura 3.6:Esquema de la metodologa de investigacon.
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Cap'tulo IV

Resultados y discugin

4.1. Resultados

4.1.1. Variacon mensual del NDVI y la precipitacon

La Figura 4.1 muestra la variacon mensual de la precipitacon en la sierra sur
del Peu. Segun se aprecia en la Figura 4.1, la temporada de lluvias inician en
septiembre e incrementan gradualmente hasta llegar a su valor mas alto en los eges
de enero-marzo, luego tienen una reduccon dastica en abril y nalizan en junio.
Como se aprecia en la Figura 4.1, los valores del NDVI oscilan entre 0.20 y 0.65
aproximadamente. Los valores de NDVI mas bajos se observan entre julio-setlae
y corresponden al perodo seco. Mientras, los valores nas altos de ND\A iegistran

en los meses nas lluviosos de enero a marzo. Las zonas de la sierra sur del Bén e

Figura 4.1:Variacon mensual del NDVI (9 km 2) y precipitacon en las estaciones meteo-

robgicas de Ayaviri (14.9°S, 70.6°W) y Huachos (13.2°S, 75.5°W).

predominadas principalmente por pastos naturales, matorrales, tierras de cultivo y
por bosques secos de los valles interandinos (Bontemps et al., 2011; Briti@12),
donde la precipitacon es un factor importante en el crecimiento de la vegetaai

La Figura 4.1 tamben muestra la dependencia del NDVI de la precipitacon, con un
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retraso de uno a dos meses en la respuesta de la vegetacon al estmulo hdriEb
area donde se encuentra la estacon pluvionetrica de Ayaviri, est clasi cda como
area urbana y vegetacon herkacea, por lo que los valores de NDVI son bajes
comparacon con el NDVI de la estacon de Huachos, que se encuentra en una zona

de matorrales y tierras de cultivo.

4.1.2. Variacon espacial y temporal del ndice de condicon
de la vegetacon

La variaciones del VCI han sido analizados de forma estacional. El periodmasiderado
ha sido la estacon de verano austral (diciembre, enero y febreroDEF) (Garreaud, 2009;
Lavado et al., 2012). La ocurrencia de la sequa en la estacon considada (DEF) tendra
mayor impacto en la agricultura de la sierra sur del Peu. La Figura 4.2 muestra la variacon
del VCI durante el periodo considerado (DEF). Las condiciones de se@ se observan en la
subcuenca de Amazonas (Cusco, Apurmac, Ayacucho y Huancavelica) y eralsubcuenca
de Titicaca en 2000/2001 (Figura 4.2a). De acuerdo con el mapa de coberturas (Figar
3.1), la zona afectada se clasi ca en bosque abierto, matorral, pastos natured y tierras
de cultivo. La Figura 4.2b muestra las zonas afectadas por la sequa en 2001/2002, gu
se extiende por la parte central de la sierra sur del Peu, de suia norte. En 2003/2004
(Figura 4.2d), las condiciones de sequa se acentuaron en gran parte debroeste y norte
interior de la regon de estudio. En 2004/2005 (Figura 4.2¢), las zonas afectadas pdas
condiciones de sequa se observan al rededor de Lago Titicaca y se extten haca el oeste.
A lo largo de las faldas occidentales de los Andes centrales y sur del Reuna estrecha
franja es clasi cada en condiciones de sequa en los veranos de 2002/2003 (Figw4.2c),
2004/2005 (Figura 4.29) y 2006/2007 (Figura 4.2j). En el norte y sureste de la regon de
estudio se observan condiciones de sequa en 2008/2009 (Figura 4.2i), mieas la sequa en
2010/2011 (Figura 4.2k) afecb al norte del lago Titicaca. Asimismo, el episodio & sequa
se acentw en gran parte del territorio de la sierra sur del Peu en 2015/2016 (Figura
4.20). Mientras en 2016/2017 (Figura 4.2p), este episodio se observan en las coas de
Amazonas y Titicaca. Finalmente, a diferencia de los demas veranos (Figas 4.2a-k, o0-p),
los veranos de 2011/1012 a 2014/2015 (Figuras 4.2l-n) tuvieron condiciones hidrobgicas

mas favorables.
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Figura 4.2:Distribucon espacial del VCI durante la estacon de verano austral (periodo
comprendido entre el 1 de diciembre y el 28-29 de febrero), en el pedo

2000-2017.
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Los porcentajes deareas afectadas por diferentes niveles de seqyes decir, extrema,
severa, moderada, leve y sin sequa) se ilustran en la Figura 4.3.
Para los perodos 2002/2003 y 2011/2012 a 2013/2014, aproximadamente 86 % a 97 % del
elarea de estudio se clasi ® como no sequa, mientras que el 3 % se asocob a condi-
ciones de sequa leve. Por el contrario, los periodos de sequas nestensos se observaron
en los veranos de 2000/2001, 2001/2002, 2003/2004, 2004/2005, 2008/2009, 2010/2011
y 2015/2016, caracterizados por un 48 %-62 % de extenson super cial afectada por cen
diciones de sequa (extrema, severa, moderada y leve), pero 38%2% de la misma fue
clasi cada como no sequa. En los otros veranos, el 20 %-40 % del territooi de la regon de
estudio mosto condiciones de sequa, mientras que entre el 60% | 80% del territorio
se clasi caron como no sequa. Para los eventos de 2001/2002 y 2015/2016, se observaron
condiciones extremas de sequa en nas del 12% y 15% de extenson ger cial, respecti-

vamente.

Figura 4.3:Porcentaje dearea afectada por condiciones de sequa (es decir, ertiee
severa, moderada, leve y no sequa) en la regon de estudio, durante el
verano de 2000 a 2017.
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4.1.3. Correlacon entre el ndice VCI y SPI

Para ver el grado de dependencia que existe entre el VCI y el SPI-8¢ compararon las
anomalas estandarizadas del VCI y los ndices de SPI-3 promediados paraada subcuenca

(Pac co, Titicaca y Amazonas).

Tabla 4.1:Valores de coe cientes de correlacon (r, p<0.01) de la relacon entre el SPI-3
y las anomalas del VCI para las subcuencas del Pac co, Titicaca y Amazonas

entre 2000 y 2015.

Correlacon VCI vs SPI-3
-2lag|-llLag|OLlLag|1Lag|2Lag| DEF | Promedio DEF
Pac co 039 |042 |041 |0.36 |0.34 |0.73|0.85
Titicaca |0.41 |054 |0.61 | 058 |0.47 |0.55|0.63
Amazonas| 0.36 | 0.47 | 053 |[053 |048 | 0.60 | 0.72

Subcuenc

En la Tabla 4.1 se proporcionan las correlaciones observadas entre SPI-3aglanomalas
del VCI. Las correlaciones entre estas dos variables (SPI-3 y anomala d&/Cl) varan en
relacbn a una zona geoga ca y a escalas de tiempo seleccionados. La Figad.4 muestra
los promedios estacionales durante el verano (DEF) del SPI-3 y de las an@atas del VCI,
de las cuales se obtuvieron las correlaciones de Pearson, que varan de 0#%68,85 (Tabla

4.1).

Figura 4.4:Comparacon del SPI-3 y las anomalas estandarizadas del VCI para las sub-
cuencas a) Pac co (Zonas altoandinas de Tacna, Moquegua, Arequipa y el
suroeste de Ayacucho), b) Titicaca (Puno) y c) Amazonas (Cusco, Apurimac,

Ayacucho y Huancavelica).
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4.1.4. ldenti cacon de tierras degradadas mediante regre-

son

En la Figura 4.5 se ilustra la tendencia negativa obtenida del NDVI MCDIS durante
el periodo 2001 a 2017.
En la Figura (4.5) se observa una tendencia gradual negativa de vegetaxi de diferente
magnitud. En general, su distribucon espacial es variable, pero seidtinguen varios cluster
en la zona central delarea de estudio (en las regiones de Cusco y Apuac). Pequenas
areas degradadas se dispersan por toda elarea de estudio. Las tierras waidas en las afue-
ras de la zona de cultivos, se caracterizan por un nivel relativamentedjo de la cubierta
vegetal (pastizales). La mayora de estasareas esan dominados por suek super ciales,
gue son menos adecuados para la produccon de cultivos.
Estadsticas delarea de degradacon de tierras, expresadas por unagndencia negativa de
vegetacon, muestra que al rededor de 5224 pixeles experimenb presos de degradacon
de media (p< 0:1) y alta (p< 0:05) magnitud, durante el periodo 2001-2017.
La naturaleza multitemporal de los procesos de degradacbn, as como las othas in uen-
cias naturales y humanas interrelacionadas en la degradacon de tierras,dten que validar
el mapa de tendencias negativas de promedios anuales del NDVI sea una tard@sa ante.
La identi cacon de las tendencias negativas locales de NDVI requiereninformacon con
una resolucon espacial rmas alta.
Por lo que, realizamos las combinaciones RGB con bandas del satlite Lands&t (451) y
Landsat 8 (652), tomadas en agosto de 2001 y en septiembre de 2016, respectivamente.
En esta composicon en color, se observan los cambios del uso del sueto2001 (4.6(a)) y
en 2016 (4.6(b)). Las nuevasareas de minera expandidas, se reconoceramente como
una fuerte tendencia negativa de NDVI. Otro ejemplo, es la expansin urbana (Figura
4.7(a) y Figura 4.7(b)), lo que condujo a sostituir las tierras de cultivo por super cies
impermeables, causando la degradacon de tierras. Para el da 17 agostoed2000, elarea
seleccionado muestra 6352 pixeles (30 x 30 m) con valores de NDVI entre 0.01-QF3gura
4.7(a)); mientras para el da 29 de agosto de 2016, el mismoarea muestra 9652xgles con

valores de NDVI entre 0.01-0.3 (Figura 4.7(b)).
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Figura 4.5:Tendencia negativa de la vegetacon en la sierra sur del Peu. La pndiente
fue obtenida mediante el estimador de Sen del promedio anual del NDVI,re

el periodo 2001-2017.

Figura 4.6:Punto seleccionado de validacon con rmado por escenas de Landsat 5 tomada
en 2001 (a) y por Landsat 8 tomada en 2017 (b). Expanson de las actividades

mineras en la mina de La Rinconada (ID 1).

56



Figura 4.7:Variacon del NDVI a)17/08/2000 (ETM/Landsat 5), b) 29/08/2016
(OLl/Landsat 8). Cambios en la cobertura del suelo (ID 2).
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4.1.5. Dependencia entre la tasa de cambio de la tempera-
tura de super cie del suelo y la altitud

Se calcularon las tendencias de la LST diurna para cada pxel, duranteel invierno
(junio, julio y agosto) de 2000 a 2017, en la regon de estudio (Figura 3.4).
La Figura 4.8 muestra la tendencia promedio de la LST en funcon de & elevacon, en
intervalos de 500 m. El promedio de tendencia de la LST aumenta de 1000 a 500G,
lo que indica que las zonas de elevaciones nas altas muestran tasas nasadtde aumento
en la LST (hasta 0.18°C/ano). Aunque se obseno una ligera reducconen la tendencia
creciente a 3500-4000 msnm, la tendencia al calentamiento aumenta ligeramte en eleva-

ciones nas altas, particularmente por encima de los 4000 msnm.

Las temperaturas nmaximas del aire, tambéen fueron seleccionados en ladmporada de
invierno, de 2000 a 2015. Se promedo la temperatura maxima media mensal del aire
registradas en 20 estaciones meteorobgicas, ubicadas en la regon de edia (Tabla 3.1).

La temperatura maxima promedio presenb el valor mas bajo (17.7°C) en invierno de
2004 y el valor mas alto (19.7°C) en invierno de 2010 (Figura 4.9). Se aprecia un @snso de
la temperatura naxima promedio de 2004 a 2010 (Figura 4.9). La tasa de calentaianto
de la temperatura maxima promedio, durante el invierno es 0.10°C/at (p 0.01) (Figura
4.9), lo cual es consistente con los resultados de estudios previos (Lop#doreno et al.,

2016; Vicente-Serrano et al., 2018).
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Figura 4.8:Promedio de tendencia de la LST diurna en invierno, a intervalos de
500 m, en los Andes tropicales (7°S y 20°S). Los valores en la parte
superior de la barras son los rumeros de pxeles de MODIS en cada rango
de elevacon. Las barras de error representan la desviacon esandar de
tendencia de la LST para cada rango de 500 m, multiplicada por 0.1 para

ser visible.

Figura 4.9:Tendencia de la temperatura maxima del aire en invierno austral (JJA),
durante el periodo 2000-2015.
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4.2. Discuson

4.2.1. Evolucon mensual del NDVI y de la precipitacon

La variacon mensual de la precipitacon en la sierra sur del Peu, es coherente con los
encontrados por Lagos et al. (2005). De acuerdo con Lagos et al. (2005), la distribucon
mensual de las precipitaciones en la regbn andina del Peu, se caraeriza por tener los
maximos valores entre los meses de enero a marzo, con una reduccoradtica en abril. La
precipitacon durante el verano (diciembre-febrero) es pacticamente elunico recurso hdri-
co sobre el altiplano sudamericano (Garreaud y Aceituno, 2001). A escala t@ranual, la
lluvia del Altiplano exhibe uctuaciones pronunciadas, los das lluviosos tienden a agrupar-
se en \episodios lluviosos", que duran de 1 a 2 semanas, interrumpido®ipperodos secos
de duracon similar (Garreaud y Aceituno, 2001). Dada la alta variabilidad t opogia ca de
los Andes peruanos, la precipitacbn es muy variable en espacio y tiepo (Yarleque et al.,
2016). Heidinger et al. (2018) encontraron que la precipitacon total anual ha disninuido
en la cuenca del Amazonas, mientras un incremento en la intensidadedas precipitacio-
nes extremas son observadas en la cuenca del Titicaca. De enero a madm 2017, una
serie de eventos de precipitacbn extrema ocurrieron en la costdel Peu, causando graves
inundaciones con cientos de victimas humanas y miles de millones deldres en perdidas
ecoromicas (Son et al., 2020). En los Andes, las precipitaciones de alta imsidad con-
ducen a una fuerte eroson hdrica, debido a las pendientes proanciadas y a la escasa

cobertura vegetal (Correa et al., 2016).

En nuestro regon de estudio predominan los pastos naturales, matorrakg bosques
secos Yy agricultura de secano, donde la precipitacbn es un factor masnportante para
estimular el crecimiento de la vegetacon (Quiroz et al., 2011). Sin erbargo, la vegetacbn
responde a la precipitacon con un retraso, que vara segin la cobetura del suelo y otros
factores que in uyen (Quiroz et al., 2011). Yarleque et al. (2016) senalan qu&as propie-
dades del suelo de los Andes centrales del Peu, estin induciemmdun retraso del orden de
40 a 50 das en la respuesta de la vegetacon al estmulo hdrico. Tian et al. (2015) sugieren
gue los factores climaticos, como la lluvia, la temperatura del aire yla radiacon solar, son
los principales factores que in uyen en la actividad de la vegetacony la produccon de

vegetacon en las regionesaridas y semaridas.
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Estudios anteriores en otras regiones, por ejemplo en la regbn semida de Brasil, la
evolucon estacional del NDVI esh estrechamente relacionado con la pecipitacon, con un
retraso de tres meses (Barbosa y Kumar, 2016). El aralisis de series tgrorales de precipi-
tacon y productividad de la estepa patagonica (Argentina), mostio g ue la produccon de
pasto tena una correlacon naxima con la precipitacon durante | os tres meses anteriores

a la estimacon de la produccon (Yahdjian y Sala, 2006).

4.2.2. Variabilidad espacial y temporal del VCI

En el sur de Peuw, el sector agrcola se ha visto afectado por la secaide 2015/2016 y
varias provincias han sido declaradas en emergencias (ANA, 216). El suceso 21&15/2016
coincidentemente se manifesb durante ElI Nino. De acuerdo a Mortesen et al. (2018),
existen otros factores climaticos al ENSO que in uyen en el control delciclo hidrobgi-
co de la regon. Sequn Lavado y Espinoza (2014), las precipitaciones pliales disminu-
yen (aumentan), durante los eventos de El Nifno fuerte (La Nina fuelt) en la parte sur
de la cuenca del Pac co, entre diciembre-mayo. Mientras, en lacuenca del Titicaca, se
obseno un importante e cit de precipitacon, durante el epis odio El Nino fuerte. De
hecho, la relacon ENSO-precipitacon no es muy robusta en Altiplano (Garreaud, 2009;

Ubeda y Estremera, 2009).

Aunque el ndice SPI y VCI coinciden relativamente bien, se puelen encontrar va-
riaciones importantes durante algunos anos. Estas diferencias puedexplicarse por las
caractersticas particulares de los propios ndices de sequa (Wnkler et al., 2017). Mien-
tras que SPI-3 mide el & cit de lluvia desde un punto de vista meteorobgico, VCI evalia
el estado de la cubierta vegetal (Winkler et al., 2017). El VCI ha demostado que su res-
puesta a las condiciones de sequa y su relacon con otros ndicesalsequa, est modulada
por el tipo de vegetacon, las pacticas de uso del suelo, el tipo de lo, el clima y la
super cie de uso agrcola bajo riego (Du et al., 2013; Quiring y Ganesh2010). Los resul-
tados obtenidos son coherentes con los descubiertos de Zambrano et al. (2016)jenes
encontraron una fuerte correlacon entre el VCI y el SPI de 3 meses¢alculado durante la
temporada de crecimiento (noviembre-abril), mostrando los mejore valores de correlacon
de Pearson entre 0.40 y 0,78, para las unidades administrativas de la Regbneti BioBo

en Chile. Bachmair et al. (2018) tamben identi @ una mayor correlacion entre el VCl y
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el SPI-3 para las tierras de cultivo en Europa. Del mismo modo, Safaighad et al. (2017)
encontraron una correlacon signi cativa de 0.71 entre el VCI y el SPI-3 en regiones domi-
nadas por un clima semarido. Aunque, Sahoo et al. (2015) mencionan que ebe ciente
de correlacon entre el VCI y el SPI vara su magnitud y signo de acuedo con la regbn

geogra ca y la escala de tiempo utilizada durante la comparacon.

4.2.3. Las tendencias del NDVI

En este trabajo, la degradacon de tierras se analio en base a una disimucon en
la cubierta vegetal. Una de los factores fundamentales de perdida dsuelo es debido al
sellado del suelo (Figura 4.7). Este proceso es especialmente geaen las proximidades de
las ciudades. La perdida de suelo por sellado, es debida principalkemte a la construccon
de viviendas e infraestructuras, dando lugar a gerdida no reversile del suelo y la mayora
de sus servicios ecosisemicos (Pennock et al., 2015).

En varios estudios se han discutido sobre la gravedad de este problensmalizando la gerdi-
da de suelo a nivel global (Scalenghe y Marsan, 2009), nacional (Gregory et al., 201%)
local (Fini et al., 2017). El sellado del suelo altera el ciclo del agua enomparacon con los
terrenos no sellados (Fini et al., 2017) e in uye en la regulacon del micoclima al aumen-
tar la temperatura (Artmann, 2014). Enareas urbanas, la temperatura del aire (promedio,
maxima y mnima) tienden a aumentar a medida que aumentan la tasa de urbanizacon
(Murata y Kawai, 2018).

La escorrenta del agua super cial aumenta con el aumento del sueloedlado, particular-
mente durante los eventos de lluvia intensa. En este contexto, la gganson urbana es una
de las principales causas del aumento de la frecuencia e intensiddd las inundaciones en
las pequenas cuencas rurales de Europa (Pistocchi et al., 2015). Elladb del suelo tam-
ben conduce a la fragmentacon del habitat de las especies, o queonduce indirectamente
a la perdida de biodiversidad (Scalenghe y Marsan, 2009).

Segun Jiang y Tian (2010), los cambios en la cobertura del suelo y en el asdel suelo
inducidos por el hombre son factores importantes para el cambio de la LSTEn la meseta
de Jos, situada en el centro-norte de Nigeria, la urbanizacon y las actiddades agrcolas,
incluido el pastoreo excesivo, fueron los responsables de la peddi gradual de la vegetacbn
y el aumento de la LST (Odunuga y Badru, 2015). Xu et al. (2013) mencionan que la cen

tribucon de la super cie impermeable al cambio regional de la LST, puede ser hasta seis
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veces mayor que la suma de las contribuciones de vegetacon y agua. van luseen et al.
(2011) encontraron que la diferencia de da y noche de la LST estaban altaante correla-
cionados con el paton espacial de la deforestacon en diferentes estad brasilenos.
Comparamos los resultados basados en el netodo de Sen's y el netodyeaks For Additive
Season and Trend (BFAST), tomando una muestra de un pixel (14.6°S y 69.6°W). Los
resultados de BFAST indicaron que hay tres puntos abruptos en el compomge de ten-
dencia, el primer abrupto apareco entre 2005 2006, el segundo abrupto aparecd durante
2009 2010 y el tercer abrupto aparecb durante 2012 2013 (Figura 4.10). Los resultados
de validacon indicaron una converson de pastizales naturales enar@ minera. La minera
es una de las actividades mas antiguas en la historia de la humanidad (FPmock et al.,
2015). Sin embargo, provocan fuertes impactos ambientales, con destrumtide los suelos
naturales y creacon de nuevos suelos (antrosoles) que presentan faes limitaciones fsicas,
gumicas y biobgicas (Rodrguez y Gonzalez, 2005). En algunos casos, mont&as enteras
han sido destruidas, causando la deforestacon, la eroson y la formamn de sumideros
(Strzalkowski y Tomiczek, 2015). Oliveira et al. (2007) muestran que ente 1999 y 2005,
las tasas de deforestacon en toda la Amazona contirua en aumento con na perdida pro-
medio de 465km? anuales. En 2017, la deforestacbn en el Peu equivale a 200 mil campos
de titbol (Autores, 2018). La minera de cartbn de Jharia en el estado de Jharkhand en la
India, alteo las propiedades fsico-qumicas de los suelos. Pandg et al. (2016) mencionan
gue los sitios cercanos a lasareas mineras de carlobn estaban muy contaminasl con todos
los metales pesados (estos son, Hierro, Manganeso, Cinc, Plomo, Cobre, NgjuCadmio
y Cromo). El drenajeacido de la mina de este sitio minero ha causad la degradacon de
los ecosistemas acuaticos aguas abajo. Como consecuencia de la contaminacile aguas
por la industria minera, tambéen tuvo impactos marcados en las tierrasagrcolas irrigadas

con ella (Lin et al., 2005).
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Figura 4.10Deteccon de cambio del NDVI (negro) mediante el metodo BFAST (ro-
jo), durante el periodo 2001-2017. El ga co muestra para pxel ubicado

en 14.6°S y 69.6°W, una tendencia negativa.

4.2.4. Lastendencias de la LST y de la temperatura naxima

del aire

Las tendencias en la estacon de invierno de la LST diurna, son consisttes con los
resultados encontrados por Vicente-Serrano et al. (2018), quienes mostrarajue la tem-
peratura maxima promedio del aire en Peu, presenta una tenderctia positiva durante
todos los meses del ano, pero se vuelve mas pronunciada durante loeses de invierno.
lopez-Moreno et al. (2016) informaron cambios en la temperatura naxima del aire du-
rante la estacon de invierno, estos cambios fueron mas heterogeneay las tendencias
estadsticamente signi cativas fueron en su mayora en el Altiplan o Boliviano, durante el
perodo 1965-2012. Asimismo, Vuille et al. (2015) mosto que la tendencia dda tempera-
tura del aire ha aumentado gradualmente entre 1950 y 2010. Segun Vicente-8ano et al.
(2018), en Peuw, la temperatura mnima del aire mostio tendencias positivas para todos los
meses del ano; sin embargo, estas tendencias no maostraron un increnoeen funcon de la

elevacon. Falvey y Garreaud (2009) identi caron que la temperatura en la franja costero
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de los Andes estaba disminuyendo a una tasa de -0.02°C/ano durante e¢q@do 1979-2006.
Este efecto de enfriamiento en la franja costero se ha atribuido an cambio hacia una fase
negativa de la Oscilacon Interdecadal del Pac co (IPO) (Vuille et al., 2015). Sin embargo,
en los Andes subtropicales contirua experimentando tendencias pds/as de temperatura

con respecto a la elevacon (Vicente-Serrano et al., 2018; Vuille et al.2015). Esto es mas
probable debido al calentamiento antropogenico, como lo sugieren Vicer-Serrano et al.
(2018). Giorgi et al. (1997) reportaron un incremento de la temperatura en fuson de

la elevacbn en los Alpes suizos, a trawes del uso de modelos clmticos regionales. Ellos
atribuyeron a este calentamiento ampli cado en elevaciones altas al deecimiento de la
cubierta de nieve y glaciares, en consecuencia disminuye el allede la super cie y acre-
centa la absorcon de radiacon solar por la super cie de la Tierra. Pepin et al. (2015)

analizaron mecanismos importantes que contribuyen al calentamiento degndiente de la
elevacon (Elevation-dependent warming EDW), entre ellos tenemos: retroalimentacon

albedo nieve, cambios y propiedades de las nubes, vapor de agua y ujos rativos, y

aerosoles. Todos estos mecanismos conducen a un mayor calentamiento ctevacon, y

se cree que las combinaciones de estos mecanismos pueden explicar &isopes regiona-
les contrastantes de EDW en montanas diferentes de todo el munddépin et al., 2015).
Benali et al. (2012) describieron a la LST como un paametro esencial queilve como indi-

cador del balance de energa en super cie, impulsado por la emish de radiacon de onda
larga desde la super cie. Por consiguiente, es probable que el vapor dgua super cial y

el mecanismo de ujo radiativo contribuyan mas a las mayores tasas de ca&ntamiento de
LST en elevaciones altas, ya que la radiacbn de onda larga saliente es unle los principa-
les mecanismos a trawes de los cuales la super cie de la tierra @ide calor y es proporcional
a la cuarta potencia de temperatura absoluta (La ley de Stefan-Boltzrann) (Pepin et al.,

2015). Vuille et al. (2015) indicaron que las retroalimentaciones positivas comde albedo
nieve, tamben pueden haber contribuido al calentamiento en eleaciones nmas altas.

Peu tiene nas del 70 % de los glaciares tropicales del mundo y estiigndo afectado por la
retirada acelerada de la mayora de los glaciares (Lopez-Moreno et al.2014; Rabatel et al.,

2012; Schauwecker et al., 2014; Vuille et al., 2008; Yarleque et al., 2018).
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Captulo V

Conclusiones y Recomendaciones

5.1.

X

Conclusiones

Las sequas en los Andes del sur de Peu, fueron caracterizadas mediamtel Indi-
ce de Condicon de Vegetacon (VCI) durante la temporada de crecimiento de los
cultivos de secano(diciembre a febrero). En el aralisis espacio-teporal del VCI se
obseno que la sequa de intensidad extrema que afecb a mayorextenson super -
cial, se manifesb durante el verano de 2001/2002 y 2015/2016. En la exploracon de
la relacon entre la anomala del VCI y el ndice de precipitaci on estandarizada a los
3 meses (SPI-3), se obseno que los valores de correlacon lineal sonayores a 0.60

(p 0:01) en las subcuencas analizadas (es decir, Pac co, Titicaca y Amazonas).

As mismo, se analiza la tendencia de promedio anual del NDVI, durante eperiodo
2001-2017. La tendencia negativa de la condicon de vegetacbn se pueden émt
pretarse en relacon con la degradacon de tierras. Los resultados indian, que la
disminucon de la cobertura vegetal en la regon de estudio, esanrelacionadas prin-
cipalmente con las actividades humanas (cambios en el uso y coberturaldrielo). El
aralisis de tendencia de NDVI es esencial para una lida identi @acon de cambios

en la condicon actual de la vegetacon.

En este estudio, tamben se reportan los procesos de calentamientoegendientes
de la elevacon en la regon de los Andes entre 7°S y 20°S, empleando ptoducto
LST-MODIS, durante el periodo 2000-2017. Se enconto que la distribuon de la
tendencia de la LST diurna en invierno (junio ,julio y agosto: JJA) esa aumentando
en la mayora de lasareas evaluadas, mientras que disminuye en ©lalgunasareas.
Adenas, la tendencia de la LST diurna en invierno tiene una claa dependencia

respecto a la elevacon, con efectos de calentamiento nmas fuertesn elevaciones
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5.2.

nmas altas. La tasa de calentamiento de la temperatura maxima del aire @ invierno

(2000{2015) con rma este hallazgo.

Recomendaciones

Se recomienda evaluar la sequa meteorobgico, hidrobgico calculand el PSI para
escalas temporales de 1, 2, 4, 5, 6, 12 y 24 meses y comparar con el VCI. Tam-
ben, evaluar el impacto social, ecoromico y ambiental impuesto porlas sequas. Se

recomienda utilizar otros indices como la evapotranspiracon.

Para identi car las tierras degradadas a escala local, se recomienda rézadr con datos
imagenes de alta resolucon espacial. Esto con la nalidad de observard degradacon

de tierras por eroson hdrica y elica.

Las mediciones en la regbn del infrarrojo ermico generalmente neesitan una correc-
cbn para los componentes atmosgricos como el vapor de agua, material partidado
y no es posible realizar mediciones en condiciones nubladas. Tenienén cuenta
las lagunas en los productos LST MODIS, causados principalmente por la coaini-
nacon de las nubes, es indispensable desarrollar una metodologagpa estimar la
LST, a partir de la informacon en la regon de microonda 1:0x10 3 m 1:0 m. Este

ultimo, tiene la propiedad de ser transparente a la cubierta nubos.
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Anexo A

Dinamica atmosérica

A. 1. Teora cuasi-geostp ca

El proposito de la meteorologa diramica es descifrar la estructura observada de los mo-
vimientos atmosgricos a gran escala empleando las leyes fsicas ggebierna esta diramica.
Tales leyes como la conservacon del momento, la masa y la energa, tlrminan ntegra-
mente las relaciones entre los campos de preson, temperatura y vat@ad (Holton, 2004).
Estas leyes son bastante complicadas incluso cuando se aplica la apmgicon hidrosati-
ca . Sin embargo, para movimientos extratropicales de escala siropt&; las velocidades

horizontales son aproximadamente geosto cas.

A. 2. La ecuacon omega

La ecuacon omega se genera a partir de los principios fundamentales qugobiernan

los movimientos atmosegricos.

Principio de conservacon del momento lineal

du @
dv e
ot + fu = @y (A.2)

donde u y v las componentes zonal y meriodional del viento, el geopotencial yf el

paametro de Coriolis.
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Principio de conservacon de la energa

dT  dT  dT Q

R - - | =

at + udx + vdy ISp ; (A.3)
donde S, = TE es el paametro de estabilidad, la temperatura potencial, T la

temperatura, P la preson, ¢, el calor espec co a presbn constante, ! el movimiento
vertical (! = %—T) y Qes el ujo de calor diaermico por unidad de masa debido a radiacon,

conduccon y liberacon de calor latente.

Principio de conservacon de masa

@u+ @v+ @! _ 0

@x @y @p (A4)
Aproximacon hidrosatica
@ _ RsT
o (A.5)
Ecuacon de estado
P= RT; (A.6)

donde Rs es la constante de los gases para el aire seco.

Ecuacon de vorticidad

La ecuacbn de vorticidad cuasi-geosto ca para movimientos a escala soptica es

formulada como:
Q@q _ @!
@t @P

donde 4 es la vorticidad geosto ca relativa, mientras Vg la velocidad del viento geosto -

VgiO( g+ )+ fo (A7)

co y f, es un valor constante del pammetro de Coriolis. La expreson (A.7) muesra la
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variacon local de la vorticidad geostio ca con el tiempo esh deter minada por la suma de
la adveccon de vorticidad absoluta por el viento geosto co mas el aumento o disminu-
con de vorticidad debida al estiramiento o encogimiento de las columas de aire debido
al movimiento vertical.

Incluyendo las aproximaciones geosto ca e hidrosttica en la ecuaon (A.3), obtenemos:

@ @ ' — R .
—{ @F) Vg:O( @F) I = Qﬁ’ (A.8)
donde es el paametro de estabilidad eshtica dado como:
- _@_RS
= “@P P (A.9)

Ahora, de nir un nuevo variable, llamado tendencia de altura: X = @@t. La ecuacon (A.8)
ahora es:

@x, R
op* Vo @F; ! —Qﬁ. (A.10)

En la ecuacon (A.7) reemplazamos 4 = %02 para obtener @@g%) = VgO(g+f)+
fo%} Reordenar las derivadas, multiplicar ambos lados de la ecuacon pof,, y sustituir

por la tendencia de altura:

2@,
O@p

Para eliminar X se deriva la expreson (A.12) respecto aP y se aplica el operador lapla-

O*X = foVgiO( g+ )+ f (A.11)

ciano a la ecuacon (A.10).

o2+ 18 @ G = v, 0(—02 v 0]+ Tovgo €
Flg g- @F)

5. 0 (A12)

El ermino diaermico en la ecuacon (A.12) ( P'f:pOZQ), se considera pequefo en com-
paracon con el resto de los componentes. En consecuencia la ecuacmmega podemos
reescribir como:

s @
@

—_—

(O +

1 o @\
| ) o= @Flvg O(—OZ + )]+ ZO%[Vg:O( @F)%, (A.13)

(S {z
C

B
donde P es preson; ! es la velocidad de presbndP=dt, relacionado a la componente
vertical de velocidad; Vg es la componente de velocidad geosto ca, esto es, la velocidad
gue resulta de balance de gradiente de preson y fuerzas de Corioli§; es el paametro
que vara con latitud f =2 sin , siendo la velocidad angular terrestrey  es la latitud.

El primer rmino A es proporcionala ! porque el operador cuadatico [0?+( f 2= )(@=@P)]
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es aplicado a! . La segunda derivada de una onda sinusoidal, de hecho es proporcional al

argumento en s mismo, con el signo cambiado; esto es, ki= asin(x ct=L) entonces

! a . x ct
== Zsin(=——2): A.14
es proporcional a !. Como A es proporcional a la velocidad de preson con el signo

cambiado, A es proporcional a la velocidad vertical del airew.

Podemos decir algo mas acerca del erminoA explorando la ecuacbn de continuidad.
El aire es obviamente un uido compresible, pero como estamos tratandoon un aralisis
cualitativo, se permite la aproximacon incomprensible. Por lo tanto escribimos la ecuacon

de continuidad en la forma:

@w_  @Qu @y
@z ‘ex @é’ (419

dondeu, w y v son los componentes de velocidad a lo largo de los ejeg/,z, siendo este
ultimo el eje vertical.

La forma de la ecuacon (A.15) de continuidad es exacta, incluso para un udo compresi-
ble, si toma la presbn como coordenada vertical, por tanto, se sustitye ! en lugar dew.
La cantidad entre paentesis en la ecuacon (A.15) es la divergencia brizontal, o si tambén
incluimos el signo negativo, es la convergencia horizontal. De la ecuaiti(A.15) podemos
deducir que el movimiento del aire hacia arriba (v > 0) del aire est asociado con unarea
de convergencia horizontal en el suelo, mientras que el movimientoetl aire hacia abajo

(w < 0) corresponde a unarea de divergencia.
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Figura A.1:Deduccon cualitativa de las caractersticas del movimiento del aire bajo
los ciclones (centros de baja preson) y anticiclones (centros de alta pre-
sbn), obtenidos de la ecuacon omega, adaptado de (Bravar y Kavvas,
1991).

Concluimos que el ermino A es proporcional no solo a la velocidad vertical, sino tam-
ben a la convergencia horizontal en la super cie. Por lo que,A representa la informacon
gue buscamos. De hecho, a partir del signo des se puede tener una idea aproximada
de la distribucon de las precipitaciones. Cuandow es positivo, el aire se esa moviendo
hacia arriba, encuentra presiones cada vez nas pequefas y expegma una expansbn
(casi)adialatica que lo enfra, posiblemente hasta el punto en qu puede ocurrir conden-
sacon, y por consiguiente, tamben la lluvia. Cuando w es negativo, el aire fro sufria un
calentamiento adiakatico que hace que las condiciones de condensactsean imposibles
(Bravar y Kavvas, 1991).

El ermino B es proporcional a la tasa de aumento con la altura (@=@)Rle conveccon
de vorticidad absoluta (Vg:O[ ]). La cantidad O? =f,, de hecho, se puede mostrar siendo
la suma de la vorticidad relativa y la vorticidad de la Tierra (f ). Normalmente, los vientos
aumentan en intensidad con al altura, de modo que se puede decir qie es proporcional
a la adveccon de vorticidad. En idealizacon de patrones climaticos, la vorticidad positiva

es advectada siguiendo parcelas de aire que se mueven desde el cenle alta preson
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hacia las presiones mas bajas, y viceversa. Evidentemente, en eledio, esperemos que la
adveccon de vorticidad sea despreciable (ver Figura A.1).

Como el gradiente al cuadradoO? esh presente, asumiendo un comportamiento sinusoi-
dal de la perturbacon del clima, C es proporcional al argumento del operadoiO?, pero
con el signo cambiado. Lo cual signi ca queC es proporcional a la adveccon de canti-
dad @ =@Pque puede mostrarse aproximadamente proporcional a la temperatura. En
consecuenciaC es proporcional a la adveccon del aire caliente y sea positivo cuand el
aire se mueva hacia el norte, como a la derecha del centro de bajagsbn; sea negativo
cuando el aire se mueve hacia el sur, como a la derecha de un centre alta preson (ver

Figura A.1).

A. 3. Mecanismos de sequa

En la seccon anterior, hemos sentado las bases para explorar la cadena tactores que
induce y mantiene condiciones de sequa en latitudes medias. La s&iccon sobre la latitud
es necesaria porgue la teora cuasi-geosto ca, y la ecuacon omega eglida solo enareas
como EE.UU y Europa, que estn lejos de los polos y el ecuador. Un centro deala preson
favorece la generacon de convergencia del aire en el suelo, la congencia es en sentido
horizontal. El vapor de agua que sale del sistema oceanico, o del sistensuelo/vegetacon,
es tamben acumulado y forzado a moverse hacia arriba. Tamben que lacondensacon
esh asociada con el movimiento ascendente del aire. Por lo que, paramos que el agua
sustrado de la super cie regrese a ella, aunque no necesariamenen la misma posicon
geoga ca. Para las regiones de latitudes medias consideradas, los vientogg@ominantes
son vientos del oeste, de modo que es posible concluir que el pasouwtecentro de baja
preson induce un desplazamiento de agua oceanico/hidrobgico haciael este. Sin embargo,
dicho desplazamiento signi caa una ganancia neta de humedad para lagegiones que estin

a favor del viento desde los o®anos.
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Figura A.2:Desplazamiento de la humedad debido a la baja preson, zona conver-
gente; b) perdida de humedad debido a alta preson, zona divergente,

adaptado de (Bravar y Kavvas, 1991).

La ganancia neta de humedad se debe a las diferentes escalas de tiempotensidades
involucradas: baja intensidad pero accon constante de evapotranspacon, alta intensidad
pero eventos de lluvia discontinua. Lo que llamamos condiciones normaleson, por tanto,
el resultado del equilibrio de estos dos factores forzantes; la hurdad liberada por el
suelo y la vegetacbn en meses, se les devuelve en cueston deasl Cuando los das de
lluvia son ausentes, se producia el agotamiento de la humedad de lasapas superiores del
suelo y eventualmente se producia una reduccon de la humedd relativa en la atnosfera,
estableciendo las condiciones de sequa. Todo lo contrario es latsacbn asociada con un
sistema de alta preson. Este provoca divergencias horizontalesnela super cie del suelo.
Por lo que, el agua que ingresa a la atnosfera a traves de los procesds evapotranspiracon
se dispersa y eventualmente dejama el area geogea ca transportada pr los vientos. El
movimiento descendente asociando con la alta preson prohbend formacon de lluvia.

Por consiguiente, la humedad es llevada por los corrientes de aire (v&igura A.2b).
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