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OZONO EN LA TROPÓSFERA MEDIA Y ALTA DEL HEMISFERIO SUR DURANTE
LA CAMPAÑA SOUTHTRAC 2019

En este trabajo se estudió el impacto de las intrusiones estratosféricas de ozono en la
tropósfera media y alta en la zona subpolar, en torno al extremo sur de la Patagonia a 54◦S,
y su acoplamiento con el régimen fotoquímico de esta zona. Para esto se analizaron las medi-
ciones obtenidas durante la campaña de monitoreo SouthTRAC (donde se medieron ozono,
óxidos de nitrógeno, monóxido de carbono y otras especies) llevada a cabo en primavera de
2019 (desde el 9 de septiembre al 15 noviembre de 2019) mediante un conjunto de instru-
mentos montados en la aeronave HALO, y cuya base de operaciones se encontraba en Río
Grande (53,78◦S, 67,75◦O). Adicionalmente, las mediciones realizadas durante SouthTRAC
fueron comparadas con ozonosondeos lanzados desde Ushuaia (54,85◦S, 68,31◦O), entre 2008
y 2019, y Marambio (64,23◦S, 56,62◦O), solo durante primavera de 2019, y con las mediciones
obtenidas durante la campaña ATom-3 (aeronave instrumentada) ejecutada durante octubre
de 2017. También se analizaron mediciones de ozono a 2000 m de altitud obtenidas en Cerro
Tololo (30,17◦S, 70,79◦O) para evaluar el impacto de las intrusiones subpolares en latitudes
subtropicales.

En la región subpolar en torno a Ushuaia se encontró un régimen fotoquímico dominado
por la destrucción neta de ozono debido a los bajos niveles de óxidos de nitrógeno (aproxima-
damente bajo 100 pptv) desde la superficie hasta 8 km de altitud. Lo anterior es consistente
con el ciclo anual del perfil vertical de ozono observado en Ushuaia. Además, las observa-
ciones indican que el metano es el principal precursor de ozono en la tropósfera libre de la
región. Se observó alta variabilidad de ozono en la tropósfera alta (entre 7 y 12 km) asociada
a la ocurrencia de intrusiones estratosféricas de ozono. Los incrementos de ozono debido a
intrusiones estratosféricas se relacionaron con incrementos en niveles de trazas estratosféricas
y disminuciones en los niveles de trazas tropósfericas. Parcelas de aire con niveles mixtos de
trazas estratosféricas y troposféricos fueron identificadas durante SouthTRAC en la zona de
intercambio, dando cuenta de procesos de mezcla entre estratósfera y tropósfera que influyen
en los niveles de ozono y otras trazas. Debido a que la campaña SouthTRAC coincidió con
el desarrollo de un evento de calentamiento súbito estratosférico en la Antártica, se observó
niveles de ozono en la tropósfera alta mayores a los de la climatología en Ushuaia. Esto se
asoció a una mayor abundancia de ozono en la estratósfera polar producto de un menor ago-
tamiento de éste debido al calentamiento súbito. Por último, el análisis del desarrollo de una
baja segregada entre el 8 y 13 de septiembre de 2019 mostró cómo este fenómeno impactó
en la composición atmosférica, alterando la abundancia de ozono y otras trazas, desde lati-
tudes medias, en la tropósfera libre sobre Ushuaia, Río Grande y Marambio, hasta latitudes
subtropicales, en la tropósfera baja en Cerro Tololo.
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Capítulo 1

Introducción

1.1. Antecedentes y motivación de estudio

El ozono troposférico, el cual representa el ∼10% de la masa total de ozono de la atmósfera
(Seinfeld & Pandis, 2016), actúa como un gas contaminante dañino para la salud de los seres
humanos (Bell et al., 2004; Lippmann, 1991; McConnel et al., 2002) y para los ecosistemas
en altas concentraciones cerca de la superficie, disminuyendo la producción primaria de la
vegetación y el rendimiento de los cultivos (Monks et al., 2015; Van Dingenen et al., 2009).
También influye en la capacidad oxidativa de la atmósfera, alterando los tiempos de vida
de otras especies químicas (por ejemplo, el metano), dado su rol en la formación de radical
hidroxilo (Monks et al., 2015). Por último, impacta en el balance radiativo terrestre al ser
un fuerte gas de efecto invernadero, actuando principalmente en la tropósfera media y alta,
y además, ejerce un forzamiento radiativo indirecto al inhibir la captación de dióxido de
carbono de la atmósfera por parte de la vegetación al encontrarse en altas concentraciones
en la superficie (Ainsworth et al., 2012; Monks et al., 2015; Sitch et al., 2007).

La abundancia de ozono en la tropósfera libre depende tanto de los procesos de transporte
de ozono, a través de los procesos de intercambio entre estratósfera y tropósfera y de los
procesos de transporte de largo alcance, así como de la producción fotoquímica de ozono, que
depende de sus precursores, óxidos de nitrógeno, metano, monóxido de carbono y compues-
tos orgánicos volátiles (Lu et al., 2019; Monks et al., 2015). Diversas estimaciones a escala
global se han realizado para cuantificar la producción fotoquímica de ozono troposférico y el
transporte de ozono desde la estratósfera. De acuerdo a la revisión de Szopa et al. (2021),
por ejemplo, para el año 2000, se estimó la producción fotoquímica y el transporte desde
la estratósfera en 4510±566 Tg y 284±193 Tg, respectivamente, según cuatro modelos del
CMIP6 (Griffiths et al., 2021), mientras que estimaciones hechas por Young et al. (2018),
donde consideraron entre 32 y 49 modelos, la producción se estimó en 4937±656 Tg y el
transporte desde la estratósfera en 535±161 Tg. De acuerdo a estos resultados, el flujo de
ozono desde estratósfera corresponde entre el 6% y el 10% de la producción fotoquímica.
Además, los modelos muestran resultados consistentes en términos de producción fotoquími-
ca y una amplia variabilidad en la incertidumbre de la estimación del flujo de ozono hacia la
tropósfera (Szopa et al., 2021). Todo esto resalta la necesidad de mejorar estas estimaciones,
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especialmente las asociadas a los procesos de intercambio entre estratósfera y tropósfera,
mediante observaciones que permitan la validación de los modelos y el mejoramiento de la
simulación de los diferentes procesos químicos y dinámicos.

Actualmente, se ha observado un incremento en la carga total de ozono tropósferico (Gau-
del et al., 2018; Szopa et al., 2021), lo cual se condice con las tendencias crecientes registradas
por numerosas estaciones en superficie, mediciones verticales y satelitales. No obstante, al-
gunos registros muestran tendencias negativas de ozono (Gaudel et al., 2018). El incremento
de la carga de troposférico se ha asociado a la suma de dos efectos: al incremento de flujo de
ozono desde la estratósfera y al aumento de la abundancia de precursores de ozono (Gaudel
et al., 2018; Szopa et al., 2021). Por una parte, se estima que el flujo de ozono hacia la tropós-
fera, asociado a los intercambios entre estratósfera y tropósfera, aumentará en las próximas
décadas debido a dos factores: a la recuperación de la capa de ozono (es decir, incremento de
los niveles de ozono en la estratósfera), debido a la disminución de las emisiones de sustancias
destructoras de la capa de ozono; y a la aceleración de la rama ascendente de la circulación de
Brewer-Dobson producto del incremento de los gases de efecto invernadero (Butchart, 2014).
Mientras que por otra parte, incrementos en las emisiones de precursores de ozono, como por
ejemplo, el significativo incremento de la abundancia de metano en la tropósfera (Saunois et
al., 2016), también estaría elevando la abundancia de ozono troposférico.

A diferencia de lo ocurrido en atmósferas altamente contaminadas, en regiones prístinas,
es decir, regiones remotas con tropósferas relativamente limpias, con bajas emisiones de con-
taminantes precursores de ozono, especialmente óxidos de nitrógeno, la formación in situ de
ozono en la tropósfera estará determinada en parte por la presencia de metano y monóxido
de carbono y por los procesos fotoquímicos en que el ozono es destruido, ya sea por fotólisis
en presencia de vapor de agua y por reacciones con radicales hidroxilo e hidroperoxilo (Ayers
et al., 1992; Bozem et al., 2017; Cantrell, 2003; Carpenter et al., 1997; Galbally et al., 2000;
Monks, 2000; Monks et al., 1998, 2000; Reeves et al., 2002). En estos trabajos se han iden-
tificado diversos sitios, con bajos niveles de óxidos de nitrógeno, como zonas importantes de
sumidero de ozono tropósferico debido en parte a los procesos de destrucción fotoquímicos
identificados antes, dominando la destrucción por sobre la producción fotoquímica (Monks,
2005). Por otra parte, se ha identificado que la destrucción fotoquímica de ozono troposférico
en estas regiones también es catalizada por la presencia de compuestos halogenados (Read
et al., 2008), sobre todo cerca de la superficie, sin embargo, se ha reconocido una falta de
comprensión de estos procesos (Archibald et al., 2020), surgiendo así, la necesidad de mejorar
el conocimiento acerca de estos procesos.

Diversos estudios han mostrado la contribución de los flujos de ozono estratosféricos a los
niveles de ozono troposférico, ya sea a escala global (por ejemplo, Škerlak et al. (2014)) o
en sitios o regiones en específico (por ejemplo, Anet et al. (2017); Daskalakis et al. (2022);
Rondanelli et al. (2002)). A escala global, la Circulación de Brewer-Dobson regula el inter-
cambio entre estratósfera y tropósfera (Holton et al., 1995), y por lo tanto, regula el flujo de
ozono transportado desde la estratósfera. A escalas espaciales y temporales más pequeñas,
el transporte de aire estratosférico hacia la troposfera puede ser inducido por diversos fenó-
menos meteorológicos, ya sea por sistemas frontales, plegamientos de la tropopausa, bajas
segregadas, quiebres de ondas de Rossby, sistemas convectivos y procesos de mezcla turbulen-
ta (Danielsen, 1968; Gettelman et al., 2011; Holton et al., 1995; Pan et al., 2004; Rolf et al.,
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2015; Schäfler et al., 2021). De acuerdo con Monks (2000), el transporte de ozono desempeña
un papel crucial en los niveles de ozono en áreas prístinas.

El acentuado gradiente de especies químicas entre la tropósfera alta y la estratósfera
baja, entre ellas el ozono y el vapor de agua, resalta la necesidad de comprender el fuerte
acoplamiento en esta región (Gettelman et al., 2011). Por ejemplo, los niveles de ozono en
la tropósfera se encuentran generalmente por debajo de las 100 ppbv, mientras que en la
estratósfera baja pueden alcanzar y superar las 1000 ppbv. Este acoplamiento se da a través
de los procesos de intercambio entre estratósfera y tropósfera, los cuales pueden alterar la
abundancia de estas especies tanto en la tropósfera como en la estratósfera, y que a su
vez alteran el balance radiativo atmosférico (Gettelman et al., 2011). Así, se hace necesario
mejorar la comprensión y caracterización de los procesos que regulan la abundancia de ozono
en la tropósfera libre, media y alta, de estas regiones.

También hay que considerar que en el hemisferio sur se han realizado escasos estudios
sobre el ozono en la tropósfera media y alta, y los procesos que lo controlan, en comparación
a lo ocurrido en el hemisferio norte. Entre ellos destacan los estudios en torno a latitudes
subtropicales del Pacífico sur oriental realizados por Rondanelli et al. (2002), Anet et al.
(2017), Gallardo et al. (2016), Seguel et al. (2018) y Daskalakis et al. (2022). En estos es-
tudios se observó un ciclo estacional en la abundancia de ozono en la tropósfera libre, tanto
baja como media y alta, cuyo máximo ocurre en primavera austral, lo cual se ha atribuido al
aumento del flujo de ozono hacia la tropósfera y a la ocurrencia de quema de biomasa durante
esta época. Dentro de éstos resaltan los estudios en la estación de Cerro Tololo (30,172◦S,
70,799◦O), Chile, la cual ha sido descrita como una estación receptora de aire rico en ozono
proveniente del desarrollo de intrusiones de aire estratosférico (Anet et al., 2017; Rondanelli
et al., 2002). Otros estudios también han encontrado evidencias de intercambios entre estra-
tósfera y tropósfera en el hemisferio sur y su impacto en la composición química de tropósfera
en latitudes medias (Greenslade et al., 2017; Rolf et al., 2015). Estudios globales también
han permitido analizar el impacto de los intercambios entre estratósfera y tropósfera en la
composición atmosférica del hemisferio sur, como por ejemplo el trabajo de Škerlak et al.
(2014).

Por su parte, en la ciudad de Ushuaia (54,85◦S, 68,31◦O), en el extremo sur de Sudamé-
rica, está instalada una estación de monitoreo la cual ha registrado ozono superficial (desde
1994 hasta la actualidad) y perfiles verticales de ozono (entre 2008 y 2019) para evaluar las
tendencias de ozono en una atmósfera remota, junto con estudiar el impacto del agujero de
ozono en esta región. Los registros de ozono superficial de la estación muestran un máximo
anual en invierno y un mínimo en verano (Adame et al., 2019), los cuales son consistente
con otras localidades en la zona sub-antártica y antártica (Adame et al., 2019; Nadzir et
al., 2018). En el trabajo de Adame et al. (2019) se sugirió que el comportamiento observado
se debe a la influencia de la capa límite marina en la región, donde domina la destrucción
fotoquímica neta de ozono. Además se sugiere que lo ocurrido en superficie es representativo
en el perfil vertical de ozono desde la tropósfera baja hasta la tropósfera media (hasta 5km),
donde se observa el mismo ciclo anual que en superficie (Adame et al., 2019).

Mientras tanto, en la tropósfera media y alta de Ushuaia, sobre los 5 km, se observó un
incremento de ozono en primavera respecto al invierno, atribuido posiblemente al incremento
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del flujo de ozono desde la estratósfera (Adame et al., 2019). En el trabajo de Ohyama et
al. (2018) se analizó la variabilidad de los perfiles verticales de razón de mezcla de ozono
en Ushuaia asociada a la formación de estructuras laminares de ozono. En este trabajo se
encontró que entre los 5 y 15 km de altitud, la ocurrencia de estas estructuras laminares y la
variabilidad de ozono asociada a estas estructuras se debe principalmente a la propagación
horizontal de ondas de Rossby, y en menor medida, al desarrollo de ondas de gravedad
en la región. Además, identificaron un máximo de la variabilidad de ozono, asociado a las
estructuras laminares, durante invierno en la tropósfera alta.

Es en este contexto en que se lleva a cabo la campaña SouthTRAC, desarrollada entre
septiembre y noviembre de 2019. Ésta tuvo por objetivo investigar los procesos atmosféricos
tanto dinámicos como químicos en la tropósfera superior y la estratósfera baja en torno a la
región sur de Sudamérica, mediante el uso de observaciones atmosféricas, tanto meteorológicas
como químicas, realizadas desde la aeronave HALO (Jesswein et al., 2021; Johansson et al.,
2022; Rapp et al., 2021). La campaña utilizó como base de operaciones a la ciudad de Río
Grande (53,782◦S, 67,75◦O), Argentina, desde donde la aeronave realizaba sus vuelos. Dentro
de los parámetros químicos medidos durante la campaña, y que son utilizados durante este
trabajo, se encuentran ozono, monóxido de nitrógeno, dióxido de nitrógeno, ácido nítrico,
óxidos de nitrógeno reactivos totales, monóxido de carbono, metano, vapor de agua y dióxido
de carbono.

Por otra parte, durante el periodo de SouthTRAC, entre fines de agosto y noviembre de
2019, tuvo lugar el desarrollo de un calentamiento súbito estratosférico en la estratósfera
antártica (Lim et al., 2020, 2021). Este fenómeno meteorológico generó una disminución en el
tamaño del agujero de ozono, es decir, un incremento en la abundancia de ozono dentro del
vórtice, un incremento de la temperatura en la estratósfera, un debilitamiento del vórtice polar
y de la corriente en chorro polar (Lim et al., 2020, 2021). Además, se registró la propagación de
diferentes impactos desde la estratósfera hacia tropósfera, como por ejemplo, el debilitamiento
de la corriente en chorro subpolar en la tropósfera, el cual fue notado principalmente hacia
noviembre, que corresponde al tiempo de propagación hacia la superficie (Lim et al., 2021).
Por otra parte, durante el calentamiento súbito estratosférico ocurrido en el Ártico en el
invierno de 2020-2021, se registró un incremento de ozono superficial en latitudes altas del
hemisferio norte, el que fue asociado al fortalecimiento del transporte estratosférico de ozono
(Xia et al., 2023). De esta forma, dada la ubicación de Ushuaia, cerca del borde del vórtice
polar antártico, incluso quedando dentro del vórtice en algunas ocasiones, es necesario evaluar
el potencial impacto que pudo generar el desarrollo del calentamiento súbito antártico de 2019
en la abundancia de ozono y trazas atmosféricas en la tropósfera de la región de estudio.

De esta manera, en este trabajo se estudia la abundancia de ozono en la tropósfera media
y alta de latitudes medias del hemisferio sur, específicamente en la región en torno a Ushuaia,
y los mecanismos que la controlan: los procesos fotoquímicos y los procesos de intercambios
entre estratósfera y tropósfera. Para ello, se combinan una amplia variedad de observaciones in
situ y remotas obtenidas durante la campaña SouthTRAC durante primavera de 2019. El uso
de los registros de los ozonosondeos de Ushuaia entre 2008 y 2019 permitirán contextualizar
climatológicamente la razón de mezcla de ozono en la tropósfera, hasta 15 km de altitud. Para
complementar la caracterización química de la región, se utilizan los datos de la campaña
ATom (Thompson et al., 2022), tomando solo los datos medidos en octubre de 2017, y que, al
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igual que SouthTRAC, realizó mediciones meteorológicas y químicas mediante una aeronave
instrumentada. ATom utilizó, durante su paso por esta región, la ciudad de Punta Arenas
(53,005◦S, 70,849◦O), Chile, como base de operaciones para los vuelos. Además, se realiza
el análisis tanto dinámico como químico de un evento de intercambio entre la estratósfera
y la tropósfera que se desarrolló durante SouthTRAC y que tuvo un impacto observable en
la composición química de la atmósfera. Para este caso de estudio, se complementa con el
perfil vertical de ozono registrado en la estación Marambio (64,23 ◦S, 56,62 ◦O), y con los
registros de ozono superficial de la estación de Cerro Tololo, para tratar de identificar alguna
conexión entre latitudes subtropicales y el intercambio ocurrido en latitudes medias, en torno
a Ushuaia y Río Grande.

El trabajo presentado a continuación comienza con las secciones 1.2 y 1.3, donde se plan-
tean los objetivos e hipótesis del trabajo, respectivamente. En el capítulo 2 se presenta un
breve marco teórico, en el cual se describen los principales procesos químicos y dinámicos
que regulan la abundancia de ozono en la atmósfera, tropósfera y estratósfera. El capítulo 3
describe las bases de datos utilizadas, los instrumentos y técnicas de medición utilizadas, y
la metodología con la que se procesan los datos. En el capítulo 4 se presentan los resultados
obtenidos: partiendo con una caracterización de las condiciones típicas de ozono en Ushuaia,
en donde se analiza en detalle el periodo de primavera y los procesos que regulan ozono en
la tropósfera media y alta; luego continúa con la caracterización de las trazas atmosféricas
durante el periodo de SouthTRAC y aquellas obtenidas durante la campaña ATom; después
continúa con la evaluación del impacto de los procesos de mezcla en torno a la tropopausa;
luego, se evalúa el potencial impacto del calentamiento súbito estratosférico de 2019 en los
niveles de ozono de la región de estudio; y finalmente, se presenta el análisis del caso de
intercambio entre estratósfera y tropósfera ocurrido entre el 8 y el 13 de septiembre de 2019.
En el capítulo 5 se realiza la discusión del trabajo, en donde se discuten los resultados, las
limitaciones de los análisis realizados y se proponen recomendaciones y propuestas de trabajo
a futuro. Finalmente, en el capítulo 5 se presentan las conclusiones del trabajo. Al final del
trabajo se agregan las referencias utilizadas durante el trabajo y los anexos.

1.2. Objetivos

Objetivo general

Estudiar el impacto de los procesos dinámicos que transportan ozono desde la estratósfera
hacia la tropósfera, en donde se acoplan con los procesos de fotoquímicos que dominan en
la tropósfera media y alta de latitudes medias de la región sur de Sudamérica durante la
campaña SouthTRAC entre el 9 de septiembre y el 15 de noviembre de 2019.

Objetivos específicos

• Describir y caracterizar los perfiles de ozono y sus precursores en la tropósfera media
y alta durante SouthTRAC en la región de estudio.

• Caracterizar el ozono en la zona de intercambio entre estratósfera y tropósfera de acuer-
do con los procesos químicos y dinámicos que lo regulan durante SouthTRAC.

• Determinar el impacto de las intrusiones de ozono estratosférico en la tropósfera media
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y alta durante SouthTRAC.

1.3. Hipótesis
Las intrusiones de aire estratosférico que ocurren en la zona subantártica provocan incre-

mentos significativos en los niveles de ozono troposférico, tanto en la tropósfera media y alta,
como en zona subtropicales debido al transporte de gran alcance asociado al paso de bajas
segregadas.
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Capítulo 2

Marco teórico

A continuación, se describen brevemente los procesos químicos que regulan la producción y
destrucción de ozono en la tropósfera y estratósfera. A pesar de que este trabajo se enfoca en
el ozono troposférico, es necesario describir los procesos químicos que dominan la formación de
ozono en la estratósfera y en la tropósfera debido al fuerte acoplamiento químico y dinámico
entre la tropósfera alta y la estratósfera baja, debido a la ocurrencia de los procesos de
intercambio entre estratósfera y tropósfera. Por esta misma razón, también se incluye una
breve descripción de los procesos de intercambio entre estratósfera y tropósfera.

2.1. Transformación químicas

2.1.1. Ozono estratosférico

El ozono estratosférico representa el ∼90% de la masa de ozono de la atmósfera (Seinfeld
& Pandis, 2016). En esta región, éste se forma a partir del ciclo de Chapman (Chapman,
1930) y es destruido catalíticamente a través de ciclos que involucran radicales de hidrógeno
(Bates & Nicolet, 1950), óxidos de nitrógeno (Crutzen, 1970; Johnston, 1971) y compues-
tos halogenados reactivos que contienen cloro y bromo (Molina & Molina, 1987; Molina &
Rowland, 1974; Rowland & Molina, 1975). A continuación, se describen brevemente estos
procesos.

Ciclo de Chapman

En la estratósfera, en presencia de mayor de radiación ultravioleta (UV) respecto a la
tropósfera, el ozono (O3) es formado a través del ciclo de Chapman (Chapman, 1930). Este
ciclo parte con la fotólisis del oxígeno molecular (O2) para producir oxígeno atómico en estado
fundamental (O3P):

O2 + hν → 2O(3P ) (λ < 242 nm) (2.1)

Luego, el O(3P) producido, reacciona con O2 para producir O3:

7



O(3P ) +O2 +M → O3 +M (2.2)

Donde M representa cualquier molécula que sea capaz de captar la energía excedente del
átomo de O(3P), generalmente oxígeno molecular o nitrógeno molecular (N2). El O3 formado
tiene una alta capacidad para absorber nuevamente radiación UV, fotolizándose a O2 a través
de dos vías:

O3 + hν → O(3P ) +O2 (λ : 400− 600 nm) (2.3)

O3 + hν → O(1D) +O2 (λ < 320 nm) (2.4)

El átomo de oxígeno excitado (O(1D)) formado en la reacción 2.4 es capaz de producir
rápidamente un átomo de O(3P):

O(1D) +M → O(3P ) +M (2.5)

Finalmente, el O3 es destruido al reaccionar con O(3P) y volver a formar O2:

O(3P ) +O3 → 2O2 (2.6)

Estas reacciones forman el ciclo de Chapman. Se denomina la familia de oxígenos impares
como Ox=O(3P)+O3. Debido a los bajos tiempos de reacción de las reacciones 2.2, 2.3, 2.4
y 2.5 en la estratósfera, bajo los 50 km (entre menos de 1s y ∼10 min), se establece un
estado pseudo estacionario entre estas reacciones, dando lugar a una rápida interconversión
entre O(3P) y O3. De esta forma, la producción y destrucción de O3 en el ciclo de Chapman
quedan determinadas principalmente por las reacciones 2.1 y 2.6, respectivamente, que tienen
velocidades de reacción más lentas que las otras reacciones, especialmente la última. La
velocidad de estas reacciones varía con la altitud, debido a que con el aumento de la altitud
disminuye la concentración de moléculas aire, oxígeno y nitrógeno molecular, y aumenta la
radiación UV. Así, el ciclo de Chapman indica que el máximo de producción de ozono se
encuentra a ∼40 km de altitud en el ecuador, que es donde se maximiza la fotolisis de O2

(reacción 2.1) debido a la mayor disponibilidad de radiación UV y a que la concentración de
moléculas de oxígeno no es lo suficientemente baja. Además, la destrucción de O3 (reacción
2.6) se maximiza hacia la estratósfera alta, sobre 40 km, debido a una mayor de abundancia
de átomos O(3P), sin embargo, ésta es más lenta que la formación de O3 en la estratósfera.

Ciclo catalítico de OHx

En la estratósfera, los radicales hidroxilo (OH) e hidroperoxilo (HO2) contribuyen a la
destrucción catalítica de ozono (Bates & Nicolet, 1950). Estos radicales se producen en la
estratósfera a partir de las reacciones de vapor de agua (H2O) y metano (CH4) con un átomo
de O(1D):
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O(1D) +H2O → 2OH (2.7)

O(1D) + CH4 → OH + CH3 (2.8)

Luego, el radical OH consume O3 para producir HO2:

OH +O3 → HO2 +O2 (2.9)

Luego, el radical HO2 puede consumir O(3P) y O3 para regenerar OH:

HO2 +O(3P )→ OH +O2 (2.10)

HO2 +O3 → OH + 2O2 (2.11)

Estas reacciones establecen una rápida interconversión entre OH y HO2, mientras O3 es
destruido. A la suma de OH y HO2 se denomina familia de radicales de óxido de hidrógeno, es
decir, HOx=OH+HO2. Este ciclo catalítico de remoción de O3 es dominante en la estratósfera
baja, bajo 25 km, y en la estratósfera alta, sobre 40 km. En la estratósfera baja domina la
reacción 2.11 por sobre la reacción 2.10 para reconvertir HO2 a OH, mientras que en la
estratósfera alta, la reconversión ocurre preferentemente a través de la reacción 2.10.

Ciclo catalítico de óxidos de nitrógeno

Otro ciclo catalítico que contribuye a la destrucción de ozono en la estratósfera corresponde
a la reacción de ozono con óxidos de nitrógeno (NOx), es decir, monóxido de nitrógeno (NO)
y dióxido de nitrógeno (NO2) (Crutzen, 1970; Johnston, 1971). La mayor fuente de NOx en
la estratósfera es el óxido nitroso (N2O), el cual proviene principalmente desde la tropósfera
e ingresa a través de la tropopausa tropical. El N2O es mayormente destruido vía fotólisis
(cerca de un 90%), mientras que el resto de N2O reacciona con O(1D) para formar monóxido
de nitrógeno (NO) o para formar N2 y O2:

N2O + hν → O(1D) +N2 (λ : 190− 230 nm) (2.12)

N2O +O(1D)→ NO +O2 (2.13)

N2O +O(1D)→ N2 +O2 (2.14)

La reacción 2.13 constituye la principal fuente estratosférica de NOx. Luego, tanto O3

como O(3P) pueden ser destruidos a través del siguiente ciclo catalítico al reaccionar con NO
y con NO2 (Crutzen, 1970):

NO +O3 → NO2 +O2 (2.15)

NO2 +O(3P )→ NO +O2 (2.16)
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También el NO2 puede consumir O3 para formar el radical nitrato (NO3), el cual se
considera un reservorio de NOx y que se describen más adelante. Además, el NO3 puede ser
fotolizado, dirigiendo otro ciclo catalítico que destruye ozono:

NO2 +O3 → NO3 +O2 (2.17)

NO3 + hν → NO +O2 (2.18)

De esta manera, la destrucción de O3 en presencia de NOx ofrece dos ciclos catalíticos: el
primero asociado a las reacciones 2.15 y 2.16, y el segundo debido a las reacciones 2.15, 2.17
y 2.18. A pesar de esto, el primer ciclo es más importante que el segundo en la destrucción
de ozono. El ciclo catalítico de NOx es dominante en la estratósfera media, entre 25 y 40 km
de altitud, por sobre los demás ciclos catalíticos.

Ciclo catalíticos de compuestos de cloro y bromo

El último de ciclo catalítico de importancia para la destrucción de ozono en la estratósfera
se debe a la presencia de los compuestos halogenados reactivos, que contienen cloro y/o bromo
(Molina & Molina, 1987; Molina & Rowland, 1974; Rowland & Molina, 1975). Dado que las
trazas atmosféricas que participan en este ciclo catalítico no son el tema principal de este
trabajo, se describirán solo algunas de las reacciones más importantes en las que participan,
a modo de ejemplo.

Dentro de los compuestos halogenados que participan en la catálisis de la remoción de
ozono se encuentran los cloroflurocarbonos (CFCs). Estos son de origen antropogénico y son
la principal fuente de halógenos reactivos en la estratósfera. Los CFCs son fotolizados en
presencia de radiación UV, liberando átomos de cloro (Cl). Por ejemplo, el CFCl3 (CFC-11)
libera un átomo de Cl al ser fotolizado:

CFCl3 + hν → CFCl2 + Cl (λ : 185− 210 nm) (2.19)

Luego, CFCl2 puede continuar fotolizándose liberando Cl. Debido a las longitudes de onda
en que se disocian los CFCs, éstos son altamente fotolizados entre 25 y 30 km de altitud. El
átomo de Cl liberado destruye O3 y posteriormente O(3P):

Cl +O3 → ClO +O2 (2.20)

ClO +O(3P )→ Cl +O2 (2.21)

La reacción 2.20 recicla el átomo de Cl a través de la formación de monóxido de cloro
(ClO), el cual continúa destruyendo O3 mediante la remoción de O(3P) hasta ser removido
de la estratósfera o hasta ser convertido en un reservorio.

La presencia de compuestos que contienen cloro permiten la ocurrencia de ciclos catalíticos
acoplados, como por ejemplo, con HOx o con compuestos que contienen bromo. De esta
manera, los ciclos catalíticos asociados a cloros reactivos permiten remover del orden de 105
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moléculas de O3 antes de que el átomo de Cl sea removido temporal o permanentemente.
De manera, similar a los ciclos catalíticos del cloro, el ciclo del bromo (Br) y el monóxido de
bromo (BrO) destruye O3 pero de forma más efectiva, siendo cerca de 60 veces más efectivo
que el ciclo del cloro.

La remoción catalítica de ozono por acción de compuestos halogenados constituyen un
importante sumidero de ozono en la estratósfera alta y en la estratósfera baja.

Ciclo terminales

Las especies químicas que destruyen ozono catalíticamente en la estratósfera pueden ser
removidas de los ciclos de reacción debido al transporte hacia la tropósfera o a la conversión de
éstas a especies químicas más estables, llamadas reservorios. Aquí se presentan algunas de las
reacciones que convierte agentes destructores O3 (mencionados anteriormente) a reservorios:

OH +HO2 +M → H2O +O2 (2.22)

NO2 +OH +M → HNO3 +M (2.23)

NO2 +O3 → NO3 +O2 (2.24)

NO3 +NO2 +M → N2O5 +M (2.25)

N2O5 +H2O → 2HNO3 (2.26)

Cl + CH4 → CH3 +HCl (2.27)

HO2 + ClO → HOCl +O2 (2.28)

ClO +NO2 +M → ClONO2 +M (2.29)

Donde a partir de estas reacciones, se forma vapor de agua, ácido nítrico (HNO3) , nitrato,
pentóxido de dinitrógeno (N2O5), ácido clorhídrico (HCl), ácido hipocloroso (HOCl) y nitrato
de cloro (ClONO2). De gran importancia son las reacciones en que se acomplan NOx con HOx

(por ejemplo, la reacción 2.23) y NOx con compuestos halogenados (por ejemplo, la reacción
2.29), debido a la capacidad que tienen los NOx de amortiguar la capacidad destructora de
O3 de los otros ciclos catalíticos.

No obstante, estos reservorios pueden ser temporales, ya que pueden experimentar reac-
ciones que liberen especies destructoras de O3 devuelta a la estratósfera:

HNO3 + hν → NO2 +OH (2.30)

HNO3 +OH → NO3 +H2O (2.31)

NO3 + hν → NO2 +O(3P ) (2.32)

N2O5 + hν → NO2 +NO3 (2.33)

ClONO2 + hν → ClO +NO2 (2.34)
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Agotamiento de ozono estratosférico

Las reacciones químicas homogéneas en fase gaseosa de los ciclos catalíticos descritos
anteriormente no logran reproducir completamente el agotamiento de ozono estratosférico. En
cambio, la ocurrencia de reacciones químicas heterogéneas, es decir, reacciones que involucran
especies químicas en distintos estados (sólido y gas o, líquido y gas, por ejemplo), facilitan el
agotamiento de ozono en la estratósfera baja a través de los ciclos catalíticos. El desarrollo del
agujero de ozono es explicado en parte por el desarrollo de la química heterogénea (Solomon
et al., 1986). El agujero de ozono ocurre en la estratósfera antártica durante la primavera
austral, desde septiembre a octubre, entre 12 y 24 km de altitud. El agujero de ozono se
desarrolla bajo dos condiciones: bajas temperaturas, que permiten la formación de nubes
polares estratosféricas, donde las reacciones de cloro y bromo se aceleran debido a reacciones
heterogéneas; y a la presencia de radiación solar (Solomon, 1999). A continuación se describen
brevemente los procesos que llevan a la ocurrencia de este fenómeno.

Durante el invierno austral, la estratósfera polar se enfría radiativamente debido a la
ausencia de radiación solar en esta época del año, lo cual intensifica la corriente en chorro
estratosférica y fortalece el vórtice polar antártico (desde la tropopausa, cerca 10 km, hasta
la estratopausa, cerca de 50 km). Luego, el vórtice polar continúa enfriándose a lo largo
del invierno, causado por el enfriamiento radiativo y a la escasa mezcla con aire más cálido
proveniente de latitudes medias. Esto último se debe a la presencia de la corriente en chorro
estratosférica, la cual actúa como una barrera dinámica que inhibe la mezcla de aire y energía
hacia el interior del vórtice polar. De esta forma, el vórtice polar alcanza temperaturas bajo
195 K, entre 10 y 25 km de altitud, lo que facilita la formación de nubes polares estratosféricas.
Estas nubes pueden estar compuestas por partículas de agua, ácido nítrico y ácido sulfúrico en
estado líquido y/o sólido. Las nubes polares estratosféricas facilitan el desarrollo de reacciones
químicas heterogéneas al disponer de superficies que permiten la conversión de moléculas
de reservorios de halógenos a moléculas reactivas de forma más eficiente que en reacciones
homogéneas.

Por ejemplo, en el caso del cloro, se convierte HCl y ClONO2 a Cl2 y ClO. Primero, las mo-
léculas de HCl son adsorbidas por las partículas de nubes, pasando del estado gaseoso a sólido
(HCl(s)). Luego, estas moléculas de HCl(s) interactúan de forma más eficiente (más rápida)
con ClONO2, en comparación a si estuviesen en estado gaseoso, para formar rápidamente
Cl2:

HCl(s) + ClONO2 → Cl2 +HNO3(s) (2.35)

La reacción 2.35 es la reacción heterogénea más importante para convertir reservorios
estables de cloro a especias activas. El proceso de conversión ocurre durante todo el invierno,
convirtiendo los reservorios de halógenos a especies reactivas. Luego, cuando la radiación
solar alcanza la estratósfera polar al comienzo de la primavera en septiembre, las especies de
cloro reactivas comienzan su fotólisis, para luego dar paso a la destrucción catalítica de O3 a
través de los ciclos descritos anteriormente:

Cl2 + hν → 2Cl (λ < 450 nm) (2.36)
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2[Cl +O3 → ClO +O2] (2.37)

Es así como, al comienzo de primavera, entre septiembre y octubre, en presencia de nubes
polares estratosféricas y en presencia de radiación solar, se favorece la destrucción catalítica
de ozono al interior del vórtice polar.

Simultáneamente a la formación de nubes estratosféricas polares y al desarrollo de las
reacciones heterogéneas, el HNO3 es capturado y formado en estado sólido. Cuando las par-
tículas de nubes alcanzan tamaños suficientemente grandes, éstas pueden precipitar hacia la
tropósfera. De esta manera, tanto HNO3 como H2O son removidos de la estratósfera. Estos
procesos son conocidos como desnitrificación y deshidratación, respectivamente. Al remover
NOx de la estratósfera en forma de HNO3, principalmente por la formación de nubes estratos-
féricas polares, disminuye la capacidad de captación de moléculas reactivas de cloro y bromo
para producir reservorios, ClONO2 y BrONO2, quedando mayor cantidad de cloro y bromo
reactivo disponible para destruir O3. Por lo tanto, la desnitrificación también contribuye a la
destrucción de O3.

El proceso catalítico de destrucción de O3 termina hacia octubre, cuando la radiación solar
ha calentado lo suficiente (por sobre 195 K) la estratósfera como para debilitar la corriente en
chorro y el vórtice polar, permitiendo la mezcla de aire cálido y rico en ozono desde la latitudes
medias hacia la estratósfera polar. Al mismo tiempo, al aumentar la temperatura al interior
del vórtice polar se detiene la formación de las nubes polares estratosféricas, inhibiendo la
ocurrencia de reacciones heterogéneas. Con el rompimiento del vórtice polar y sin nubes
polares estratosféricas, los niveles de O3 aumentan, mientras que las especies de halógenos
reactivas son convertidas a reservorios.

2.1.2. Ozono troposférico

El ozono troposférico, a diferencia del estratosférico, se produce a partir de la fotólisis de
dióxido de nitrógeno en presencia de la oxidación de compuestos orgánicos volátiles, monóxido
de carbono y metano.

Rol de los óxidos de nitrógeno

Debido a que gran parte de la radiación UV de alta energía ha sido absorvida por la capa
de ozono en la estratósfera, la producción de O3 en la tropósfera inicia con la fotólisis de NO2

en presencia de radiación visible para formar un átomo de oxígeno O(3P) (Crutzen, 1970):

NO2 + hν → NO +O(3P ) (λ < 420 nm) (2.38)

Luego, el átomo de O(3P) reacciona con O2 para formar O3:

O(3P ) +O2 +M → O3 +M (2.39)

Luego, el O3 es destruido en presencia de NO, formando NO2:
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O3 +NO → NO2 +O2 (2.40)

De esta manera, se establece un ciclo nulo en el que O3 es formado y destruido continua-
mente debido a la rápida interconversión de O(3P) a O3 y viceversa.

Oxidación de monóxido de carbono, metano y compuestos orgánicos volátiles

En presencia de niveles suficientes de NOx (Monks, 2005), la oxidación de compuestos
orgánicos volátiles (COVs), monóxido de carbono (CO) y metano (CH4), permite la formación
de O3. La oxidación de COVs, CO y CH4 resulta de la reacción de estas especies con el radical
OH. Este radical se forma en la tropósfera a partir de la fotolisis de O3 en presencia de vapor
de agua (H2O):

O3 + hν → O(1D) +O2 (λ < 310 nm) (2.41)

O(1D) +H2O → 2OH (2.42)

Luego, el radical OH inicia la oxidación de estos compuestos. A continuación se describe
la oxidación, de forma general, de los hidrocarburos (CH4 y COVs), sin embargo, la oxidación
de CO es similar. Dada la reacción de un hidrocarburo (RH) con OH, se tiene que:

RH +OH → R +H2O (2.43)

R +O2 +M → RO2 +M (2.44)

Luego, el radical hidroperóxilo orgánico (RO2) reacciona con NO para formar NO2:

RO2 +NO → RO +NO2 (2.45)

El radical RO reacciona con O2 para formar radical HO2:

RO +O2 → R′CHO +HO2 (2.46)

Luego, el radical HO2 reacciona con NO para producir OH:

HO2 +NO → NO2 +OH (2.47)

De esta forma, las reacciones 2.45 y 2.47 forman NO2 sin destruir O3 a través de la
reacción 2.40. Mientras tanto, los radicales OH y HO2 son reciclados a través de estos ciclos,
permitiendo que la oxidación de los compuestos continúe (COVs, CO y CH4).
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Reacciones de término

Las principales reacciones de término del ciclo de producción de O3, es decir, aquellas
reacciones que remueven precursores de O3, como HO2, OH, NOx y COVs, para formar
especies que actúan como reservorios son:

HO2 +HO2 → H2O2 +O2 (2.48)

RO2 +HO2 → ROOH +O2 (2.49)

OH +NO2 +M → HNO3 +M (2.50)

OH +NO +M → HONO +M (2.51)

CH3C(O)O2 +NO2 +M → CHC(O)O2NO2 +M (2.52)

Varias especies son formadas, entre ellas el hidroperóxido (H2O2), los hidroperóxidos or-
gánicos (ROOH), ácido nítrico (HNO3), ácido nitroso (HONO) y peroxiacetilnitrato (PAN,
CHC(O)O2NO2). La última especie, el PAN, se forma a partir de la reacción de NO2 con el
radical peroxiacetil (CH3C(O)O2). Estos reservorios pueden volver a liberar estos precursores
a la tropósfera a través de las siguientes reacciones:

H2O2 + hν → OH +OH (2.53)

H2O2 +OH → HO2 +H2O (2.54)

HONO + hν → OH +NO (2.55)

HONO +OH → NO2 +H2O (2.56)

CH3C(O)O2NO2 +M → CHC(O)O2 +NO2 +M (2.57)

2.2. Intercambios entre estratósfera y tropósfera
Los intercambios entre estratósfera y tropósfera (stratosphere-troposphere exchange, STE,

en inglés) corresponden a los procesos de transporte en que aire estratosférico es transportado
hacia la tropósfera, o viceversa. Estos intercambios suelen transportar diversas especies quími-
cas, entre ellas, ozono (Danielsen, 1968; Holton et al., 1995). Los eventos de transporte desde
la estratósfera hacia tropósfera pueden aumentar la concentración de ozono en la tropósfera
alta y media, pudiendo, en algunos casos, alcanzar la superficie y elevar la concentración de
ozono significativamente hasta alcanzar niveles tóxicos (Lin et al., 2015).

Para entender los intercambios entre estratósfera y tropósfera y cómo estos impactan la
tropósfera libre de la región de estudio de este trabajo, es necesario describir algunos aspec-
tos relevantes de la región de la atmósfera en donde estos procesos se desarrollan. Destaca
el hecho de que la tropósfera y la estratósfera tienen grandes diferencias termodinámicas,
dinámicas y químicas, sin embargo, están fuertemente acopladas en torno a la tropopau-
sa, abarcando desde la tropósfera alta hasta la estratósfera baja (Gettelman et al., 2011).
usualmente esta región de la atmósfera se denomina como tropósfera alta y estratósfera baja
(Upper Troposphere-Lower Stratosphere, UTLS ).
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Figura 2.1: Esquema de los aspectos del intercambio entre estratósfera y tropósfera en el hemisferio
norte en 60◦O el 15 de febrero 2006. Contornos de viento (línea sólida negra cada 10 m/s), iséntropas
(líneas negras segmentadas), tropopausa termal (puntos rojos) y nivel de vorticidad potencial de 2
PVU (línea azul). Se ilustra esquemáticamente la región de la tropósfera alta y estratósfera baja
extratropical (sombreado azul claro), la capa de tropopausa extra-tropical (sombreado azul oscuro),
nubes y frentes (sombreado gris), contornos de estabilidad estática en la capa de inversión de la tro-
popausa (sombreado verde), intercambios cuasi-isentrópicos (flechas rojas onduladas), intercambios
no isentrópicos (flechas anaranjadas onduladas) y la Circulación de Brewer-Dobson (rama profun-
da en flecha con contorno sólido rojo, y rama somera como flecha de contorno segmentado rojo).
Obtenido de Gettelman et al. (2011).

En este trabajo, se estudian los intercambios en latitudes medias del hemisferio sur, por
lo cual, es de especial interés la región de la tropósfera alta y estratósfera baja extra-tropical.
Esta región presenta características diferentes a la ubicada en la zona tropical, debido a
los procesos físicos dominantes de cada región: en los trópicos domina el balance radiativo-
convectivo y en los extra-trópicos la dinámica de las ondas baroclínicas. La figura 2.1 esque-
matiza las principales características de la tropósfera alta y estratósfera baja extra-tropical y
los mecanismos de transporte que la impactan. Solo algunas de estas características se descri-
ben acá (para más detalles revisar (Gettelman et al., 2011)). La tropósfera alta y estratósfera
baja extratropical se extiende desde la tropósfera alta (5 km bajo la tropopausa media) hasta
la estratósfera baja (hasta la iséntropa de 440 K). Se delimita por la corriente en chorro sub-
tropical en su límite tropical y en latitudes polares se encuentra bajo el vórtice polar durante
invierno y primavera. Esta región muestra un fuerte acoplamiento entre la tropósfera alta y
la estratósfera baja a través de los procesos de intercambio entre estratósfera y tropósfera,
otorgándole características químicas y dinámicas de la tropósfera y la estratósfera al aire de
la región.

Los flujos de los intercambios entre estratósfera y tropósfera son regulados, a escala global,
por la circulación de Brewer-Dobson (Holton et al., 1995). Esta circulación atmosférica se
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caracteriza por tener un flujo medio de aire troposférico que asciende en latitudes tropicales,
ingresando a la estratósfera a través de la tropopausa tropical, para luego transportar este
flujo hacia los subtrópicos y los polos, y finalmente hacia abajo, tal como se esquematiza
en la figura 2.1. Esta circulación permite el transporte y distribución de diferentes trazas
atmosféricas en la estratósfera. Por ejemplo, explica las altas concentraciones de ozono en la
estratósfera polar respecto a la estratósfera tropical, qué es donde el ozono se forma princi-
palmente en la estratósfera. Cuando el ozono se forma en la estratósfera tropical, este aire
es transportado hacia los polos mediante la circulación de Brewer-Dobson, impidiendo su
acumulación en la estratósfera tropical pero favoreciendo su acumulación en la estratósfera
polar.

El transporte desde la tropopausa tropical hacia los extra-trópicos es realizado a través
de dos rutas: la rama profunda (deep branch); y la rama somera (shallow branch). La rama
profunda transporta el aire tropical hacia altitudes mayores, hacia la estratósfera media y
alta, y luego hacia el subtrópico y el polo del hemisferio que se encuentra invierno, donde
estos flujos son transportados hacia abajo. Mientras que la rama somera transporta aire
directamente desde los trópicos hacia los subtrópicos en la estratósfera baja. La estacionalidad
observada en la intensidad y dirección de la circulación de estas ramas (Butchart, 2014), es el
principal mecanismo que regula la estacionalidad de la abundancia de las especies químicas
en la estratósfera, especialmente en la estratósfera baja.

Por otra parte, a escalas espaciales y temporales menores que la escala global (e.g., si-
nóptica o mesoescala), los intercambios entre estratósfera y tropósfera han sido asociados
al desarrollo de los sistemas monzónicos, plegamientos de la tropopausa (tropopause folds),
bajas segregadas, sistemas frontales, procesos convectivos y procesos de mezcla turbulenta
(Danielsen, 1968; Gettelman et al., 2011; Holton et al., 1995). Dos casos de estudios fueron
analizados en el trabajo de Seguel et al. (2018), donde el paso de un sistema frontal y una
baja segregada por la zona central de Chile provocaron incrementos significativos en las ra-
zones de mezcla de ozono en la tropósfera. Procesos similares han sido identificados en Cerro
Tololo (30,172◦S, 70,799◦O) (Rondanelli et al., 2002) y en Rapa Nui (27◦S, 109◦O) (Gallardo
et al., 2016).
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Capítulo 3

Base de datos y Metodología

3.1. Zona de estudio

(a)

(b)

Figura 3.1: Zona de estudio. En (a) se indican las ubicaciones de Cerro Tololo (TLL), Punta Arenas
(PA), Ushuaia (USH), Río Grande (RG) y Marambio (MM). (b) Ubicación de USH y RG. En (b)
la escala de colores es la misma a la usada en (a).

La zona de estudio abarca desde la región sur de Sudamérica hasta la península Antártica,
mostrada en la figura 3.1. En esta región destaca la Cordillera de Los Andes, con alturas
que pueden sobrepasar los 6 km de altitud al norte de 35◦S, mientras que, hacia el sur,
su altitud disminuye hasta casi desaparecer, con altitudes menores a 1 km de altitud. En
Cerro Tololo (30,172◦S 70,799◦O, 2200 m s.n.m.), ubicado en la ladera oeste de Los Andes,
se encuentra instalada una estación del programa GAW (Global Atmosphere Watch) que
mide ozono superficial desde 1995. Las ciudades de Punta Arenas, Ushuaia y Río Grande,
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mostradas en la figura 3.1a (y con detalle en la figura 3.1b, se encuentran en la ladera a
sotavento de la cordillera. Río Grande (53,782◦S, 67,75◦O, 0 m s.n.m.) fue utilizada como
base de operaciones durante SouthTRAC, mientras que Punta Arenas (53,005◦S, 70,849◦O,
3 m s.n.m.) fue utilizada como base durante ATom. Desde Ushuaia (54,85 ◦S 68,31 ◦O, 18
m s.n.m.), estación del programa GAW, han sido lanzadas ozonosondas desde 2008. Por
último, la base Marambio (64,233 ◦S, 56,623 ◦O, 198 m s.n.m.), estación GAW, desde la cual
también son lanzadas ozonosondas de forma regular, se encuentra en la isla Marambio, al este
de la península Antártica. A continuación, se describen en detalle la importancia de estas
ubicaciones y las mediciones realizadas en ellas y sus entornos.

3.2. Campaña SouthTRAC
El proyecto de investigación "Transport and Composition of the Southern Hemisphere

Upper Troposphere and Lower Stratosphere” (SouthTRAC, Transporte y composición de la
troposfera superior y de la estratósfera inferior en el Hemisferio Sur) tiene como objetivo in-
vestigar el papel de los procesos atmosféricos tanto dinámicos como químicos en la tropósfera
superior y la estratosfera inferior, así como en la atmósfera media del hemisferio sur, mediante
el uso de observaciones atmosféricas realizadas desde la Aeronave Alemana de Investigación
de Gran Altitud y Largo Alcance HALO (High Altitude and LOng range), la cual ha sido
utilizada en otras campañas de medición, como POLSTRACC (Oelhaf et al., 2019). HALO
llevó a bordo un total de 13 instrumentos de medición, capaces de medir diversos parámetros
meteorológicos y diferentes especies químicas, realizando mediciones in situ y remotas desde
la aeronave.

Esta campaña se desarrolló en dos etapas: la primera entre el 6 de septiembre y el 9 de
octubre de 2019; y la segunda entre el 2 y el 16 de noviembre de 2019. En total se realizaron 28
vuelos con HALO en toda la campaña, contando los vuelos de prueba. Los vuelos de interés
para este estudio son 18, contando ambas etapas, y corresponden a aquellos que se realizaron
entre Patagonia (Chile y Argentina) y la península Antártica. Durante estos vuelos, la ciudad
de Río Grande, Argentina, fue usada como base para el aterrizaje y despegue de HALO. La
tabla A.1 resume los vuelos utilizados en este trabajo.

Para realizar la caracterización química de la tropósfera media y alta de la zona, primero,
se calcularon los promedios de 1 s de los registros cuya frecuencia de muestreo es mayor
a 1 Hz. Luego, se extrajeron los perfiles verticales durante el ascenso/descenso desde/hacia
Río Grande, mostrados en la figura 3.2. En total se extrajeron 29 perfiles verticales durante
el periodo de estudio. Hay que recalcar que estos perfiles verticales corresponden a perfiles
pseudo verticales, debido a que la aeronave HALO no asciende o desciende exactamente
vertical sobre Ushuaia, sino que tiene un ángulo de inclinación durante su ascenso o descenso
durante su despegue y aterrizaje.

3.2.1. Instrumentos SouthTRAC

Los instrumentos de medición de SouthTRAC que son utilizados en este estudio son
detallados a continuación:

• BAHAMAS (Basic HALO MeAsurement and Sensor System): es un equipo que reco-
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Figura 3.2: Ruta de vuelos durante ascenso y descenso durante misiones SouthTRAC y ATom.

pila datos de navegación de HALO, como su ubicación geográfica, altitud y velocidad
de vuelo. Por otra parte, mide de forma in situ parámetros meteorológicos tales co-
mo presión, temperatura, humedad relativa, viento y velocidad vertical (Giez et al.,
2017; Krautstrunk & Giez, 2012). El sensor SHARC (Sophisticated Hygrometer for At-
mospheric ResearCh), que forma parte de BAHAMAS, es un higrómetro láser de diodo
sintonizable que mide vapor de agua (Kaufmann et al., 2018), a través de la espectros-
copía de absorción, utilizando la línea de absorción de 1.37 µm del vapor de agua.

• FAIRO (Fast AIRborne Ozone monitor): es un instrumento de medición in situ que
mide ozono mediante la combinación de dos técnicas: fotometría UV, que asegura una
alta exactitud en las mediciones, con la detección mediante quimiluminiscencia, que
provee precisión y alta frecuencia de muestreo (Zahn et al., 2012). La fotometría UV
mide la absorción de luz por ozono en la banda de Hartley (λ = 250-260 nm), usando
como fuente una emisión constante de luz UV-LED. La detección por quimiluminiscen-
cia detecta la luz emitida por ozono, en el rango λ = 450-500 nm, cuando éste reacciona
con un tinte orgánico dispuesto sobre una superficie al interior del instrumento. En este
caso se utilizó un tinte de cumarina para la quimiluminiscencia. Para este trabajo se
utilizan los registros de ozono medidos mediante quimilumiscencia debido a su mayor
frecuencia de muestreo (4,8 Hz) respecto a la fotometría UV (0,25 Hz).

• AENEAS (AtmosphEric NitrogEn oxides mEAsuring System): es un instrumento de
medición in situ que mide de forma simultánea óxido nítrico (NO) y óxidos de nitrógeno
reactivos totales (NOy). La técnica de medición se basa en la quimiluminiscencia a
través de dos canales: en uno se mide NO y en el otro NOy, los cuales son previamente
convertidos completamente a NO (Stratmann et al., 2016; Ziereis et al., 2000). Los
NOy son convertidos catalíticamente a NO en un tubo de oro mantenido a 300 ◦C y en
presencia de hidrógeno que actúa como reductor. Luego, se mide la luz emitida en el
infrarrojo cercano, por la reacción entre NO y O3.
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• AIMS (Airborne chemical Ionization Mass Spectrometer): es un espectrómetro de masa
de ionización química utilizado para medir in situ ácido clorhídrico (HCl), ácido nítrico
(HNO3) y nitrato de cloro (ClONO2) (Jurkat et al., 2016, 2017). Estos gases primero
son ionizados selectivamente mediante la mezcla de la muestra de aire con una muestra
de iones de pentafluorosulfuro (SF−5 ). Luego, los aniones resultantes de la transferencia
de un anión de fluor (F−1) a las especies objetivo (HFCl−, HFNO−3 , FClONO−2 ), son
detectados a través de un espectrómetro de masa. En este trabajo solo se utilizan los
registros de HNO3.

• UMAQS (University of Mainz Airborne Quatum Cascade laser Spectrometer): es un
instrumento de medición in situ de metano (CH4), monóxido de carbono (CO), óxido
nitroso (N2O) y dióxido de carbono (CO2). Se basa en la espectroscopía de absorción
directa utilizando un láser de cascada cuántica de onda continua con una velocidad de
barrido de 2 kHz. (Müller et al., 2015). En este trabajo se utilizan los registros de CH4,
CO y CO2.

• GLORIA (Gimballed Limb Observer for Radiance Imaging of the Atmosphere): este
instrumento combina un espectrómetro por transformada de Fourier o espectrómetro
de Michelson, con un detector de imágenes, permitiendo la observación simultánea de
128x48 espectros atmosféricos (Friedl-Vallon et al., 2014; Ungermann et al., 2015). Éste
permite obtener de forma remota perfiles bidimensionales, horizontal y vertical, para
diversos parámetros, entre ellos temperatura, y razones de mezcla de diferentes gases,
tales como O3, H2O, HNO3, PAN, entre otros (Riese et al., 2014). Estos perfiles son
registrados desde la altitud de vuelo de HALO hasta aproximadamente 6 km bajo esa
altitud o hasta sobre el tope de las nubes, las cuales impiden la medición de las variables.
GLORIA puede ser operado en dos modos de medición: el modo químico, que cuenta
con mejor resolución espectral, permitiendo una mejor detección y análisis de trazas
atmosféricas, pero con menor frecuencia de muestreo, reduciendo la resolución horizon-
tal de las mediciones; y el modo dinámico, el cual posee peor resolución espectral pero
con mejor resolución temporal, mejorando su resolución horizontal, lo que permite un
mejor análisis de los procesos dinámicos de la atmósfera (Friedl-Vallon et al., 2014). En
este trabajo se utilizan las mediciones de temperatura, O3, H2O y HNO3 obtenidas del
modo dinámico de recuperación de mediciones.

• Mini-DOAS (Miniaturized Differential Optical Absorption Spectroscopy): es un espec-
trómetro óptico de 6 canales que mide la luz del cielo en el rango ultravioleta/visible/in-
frarroja, la cual es detectada en dirección limbo y nadir (Hüneke et al., 2017). Luego, las
mediciones obtenidas son análizadas a través de la técnica DOAS (Differential Optical
Absorption Spectroscopy). Este instrumento mide la razón de mezcla de NO2, HCHO y
otras especies. En este trabajo se utilizan los registros de NO2.

3.3. Campaña ATom
La campaña de investigación Atmospheric Tomography Mission (ATom, Misión de tomo-

grafía atmosférica) fue diseñada para investigar el impacto de las actividades humanas en la
contaminación del aire y en las concentraciones de gases de efecto invernadero presentes en
la atmósfera, especialmente en zonas remotas. Para esto se utilizó la aeronave NASA DC-8,
la cual realizó mediciones de diversos parámetros químicos y meteorológicos en diferentes
partes del mundo, a lo largo de las 4 estaciones del año entre 2016 y 2018 (ATom-1, ATom-2,
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ATom-3 y ATom-4). Las mediciones fueron tomadas entre 0.2 y 13 km de altitud a lo largo
de las distintas rutas de vuelo.

Para este estudio se eligieron los vuelos de ATom que pasaron por Punta Arenas, Chile, y
que fueron realizados durante ATom-3, ya que ésta se realizó durante primavera. La cercanía
entre Punta Arenas y Ushuaia permite tener un punto de comparación con las mediciones
durante SouthTRAC. Además, se requiere que los vuelos sean durante primavera para com-
pararlos con las mediciones realizadas durante SouthTRAC. Los vuelos utilizados son los
realizados durante los días 11, 14 y 17 de octubre de 2017 (revisar tabla B.1 para ver detalles
de los vuelos).

Al igual que los datos de SouthTRAC, para tener la caracterización química en la tropós-
fera media y alta, se extrajeron las mediciones durante los ascensos/descensos de la aeronave
desde/hacia Punta Arenas (ver figura 3.2). En total se extrajeron 4 perfiles verticales. Los da-
tos son descargados desde https://doi.org/10.3334/ornldaac/1925 (Wofsy et al., 2021).
El formato de los datos se encuentra con una frecuencia de muestreo de 1 Hz.

Dentro de los registros obtenidos durante ATom-3, se ocupan los siguientes instrumentos:

• ATHOS (Airborne Tropospheric Hydrogen Oxides Sensor): este instrumento mide el
radical hidroxilo (OH) e hidroperóxilo (OH2) mediante fluorescencia inducida por láser
(Brune et al., 2020). El aire fluye a través del instrumento y pasa por dos ejes detectores,
donde en cada uno, un láser con longitud de onda de 308 [nm] atraviesa la muestra y es
absorbido por OH, emitiendo fluorescencia y siendo detectada por el instrumento. El
láser alterna, en un ciclo, desde una longitud de onda de absorción del OH a una fuera
de esta banda. La diferencia en la señal producida durante este ciclo es proporcional al
OH en la muestra.
Para disminuir la potencial interferencia producida en la medición cuando el ambiente
presenta altas concentraciones de alquenos y aromáticos, se añade hexafluoropropileno
(C3F6) a la muestra de aire, antes de ingresar al instrumento, para remover el OH del
ambiente antes de ser detectado por el instrumento. Este proceso es realizado cíclica-
mente, es decir, se miden muestras de aire con y sin C3F6. De esta manera, la medición
de OH es la diferencia entre la medición sin C3F6 y con C3F6.
EL HO2 es medido añadiendo NO a la muestra de aire entre ambos ejes detectores, lo
cual transforma el HO2 de la muestra a OH. Así, la diferencia en la señal entre ambos
ejes, producto de la conversión del HO2, es proporcional a la cantidad de HO2 presente
en la muestra.

• OH Reactivity (OHR): es un instrumento que mide la reactividad OH (Thames et al.,
2020). Éste ha sido sincronizado con ATHOS para medir simultáneamente. Esta técnica
consiste en añadir cantidades controladas de OH a la muestra de aire a distintas distan-
cias del eje detector de OH, similar al implementado en ATHOS. Luego, la reactividad
OH se calcula midiendo el decaimiento de las concentraciones de OH desde el punto de
inyección a la muestra hasta el eje detector.

• NOAA NOyO3: instrumento de medición in situ de NO, NO2, NOy y O3. Consta de
cuatro canales y emplea la quimiluminiscencia para medir estas especies simultánea-
mente. En cada canal se detectan los fotones emitidos de la reacción entre NO y O3.
Un canal mide directamente NO; el segundo canal cuenta con un convertidor UV-LED
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para fotodisociar NO2 a NO; el tercer canal cuenta con un catalizador de oro a altas
temperaturas para reducir las especies NOy a NO; y en el cuarto canal se mide O3.
En los primeros 3 canales se añade O3 a las muestras para provocar la reacción con
NO, mientras que en el último canal se añade NO. En este trabajo solo se utilizan los
registros de NO, NO2 y O3.

• QCLS (Harvard Quantum Cascade Laser System): es un instrumento usado para la
medición in situ y simultánea de N2O, CH4 y CO (Gonzalez et al., 2021). La técnica
empleada por el instrumento es la espectroscopía de absorción mediante el uso de dos
fuentes de láser de cascada cuántica usando una velocidad de barrido 3,8 kHz. Solo se
utilizan los registros de CH4 en este estudio.

• MMS (Meteorological Measurement System): este instrumento mide de forma in situ
temperatura, vector viento en tres dimensiones, presión, parámetros de turbulencia y
parámetros de navegación de la aeronave, como posición, altitud y velocidad de vuelo.
Éste destaca por su alta precisión y resolución temporal.

3.4. Ozonosondeos y su procesamiento

Ozonosondeos han sido lanzados regularmente desde la estación GAW de Ushuaia, Ar-
gentina, desde 2008 hasta la actualidad, para medir perfiles verticales de ozono. Estos ozo-
nosondeos utilizan celdas de concentración electroquímicas para medir ozono. Temperatura,
humedad, presión y viento son medidos mediante una radiosonda Vaisala (RS92 o RS41)
acoplado al sondeo. Las mediciones de los ozonosondeos entre 2008 y 2019 fueron obtenidas
desde la base de datos de World Ozone and Ultraviolet Radiation Data Centre, WOUDC
(https://woudc.org/).

Los ozonosondeos fueron preprocesados previo a su análisis para detectar mediciones de
ozono anómalas y así removerlas de la base de datos para evitar resultados sesgados por
estas mediciones. Este procedimiento está basado en la metodología descrita por Gallardo
et al. (2016). Éste consistió en la inspección visual de cada perfil, de forma individual, para
detectar mediciones anómalas. Las mediciones anómalas pueden ser registros fuera del rango
de medición del instrumento o registros que presenten discontinuidades considerables en los
valores de ozono a lo largo del perfil y que no puedan ser explicadas a través de la inspección
de las demás variables. Si el perfil presenta muchas mediciones anómalas a diferentes alturas
entre la superficie y el tope del perfil medido, es eliminado todo el perfil. También se des-
cartan los perfiles en que no se registró ozono durante el lanzamiento del ozonosondeo. Si el
perfil presenta pocas mediciones anómalas, concentradas en una capa atmosférica desde unos
cientos de metros a unos pocos kilómetros, solo esta capa es removida del perfil. También, si
las mediciones anómalas se concentran en el extremo superior del perfil, por ejemplo, sobre
los 15 km, solo se eliminan los registros sobre esa altitud. Una vez eliminado los registros
anómalos, los perfiles válidos son interpolados linealmente entre 0 y 35 km de altitud cada
50 m, tal como se realizó en Ohyama et al. (2018).

Entre 2008 y 2019 fueron lanzandos 227 ozonosondeos desde Ushuaia. Luego de aplicar el
preprocesamiento descrito antes, 225 sondeos se consideraron válidos, mostrados en la figura
3.3. La mayor cantidad de sondeos lanzados (ver figura 3.3a) se tiene en primavera, con 136
sondeos, mientras que invierno, otoño y verano se cuenta con 46, 25 y 18 sondeos, respecti-
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Figura 3.3: (a) Número de ozonosondeos validados en este trabajo lanzados entre 2008 y 2019. El
proceso de validación se describe en el texto. En colores se indica la cantidad de sondeos lanzados por
estación en cada año: primavera (SON: septiembre, octubre y noviembre), invierno (JJA: junio, julio
y agosto), otoño (MAM: marzo, abril y mayo) y verano (DEF: diciembre, enero y febrero). Además,
se indica el total de sondeos por estación en todo el periodo (N). (b) Número de sondeos validados
en este trabajo lanzados por mes. En colores se indica el número de sondeos lanzados por año para
cada mes. (c) Número de sondeos validados en este trabajo por hora de lanzamiento en UTC. Cada
hora de lanzamiento indicada en el eje x cuenta los sondeos lanzados entre 0 y 59 minutos de la hora
indicada, por ejemplo, las 13 horas considera todos los sondeos lanzados entre las 13:00 y las 13:59.

vamente. Esto, ya que, a partir de 2012, los lanzamientos se realizaron casi en su totalidad
durante primavera, mientras que en invierno se lanzaron considerablemente menos sondeos,
concentrados principalmente durante agosto. Además, se cuenta con 52, 48 y 36 sondeos dis-
ponibles en septiembre, octubre y noviembre, respectivamente, en el periodo completo (ver
figura 3.3b), mientras que los demás meses tienen disponibles entre 4 y 25 sondeos. Dada la
cantidad de sondeos disponibles y de su distribución de lanzamiento a lo largo de los años, se
espera que la época de primavera cuente con estadísticas más robustas respecto a las demás
estaciones del año. Por otra parte, los sondeos son lanzados principalmente entre las 12 y
15 UTC, con un total de 207 sondeos correspondiente al 92% aproximadamente del total de
sondeos válidos.

Un primer análisis realizado a los perfiles de ozono de Ushuaia corresponde al análisis
estacional de las razones de mezcla. Posteriormente, se aplica un agrupamiento k-means
(MacQueen, 1967) a los perfiles verticales de razón de mezcla de ozono para determinar
patrones distintivos. Este agrupamiento se aplica solamente a los sondeos lanzados durante
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primavera (septiembre, octubre y primavera) y considerando los registros entre 5 y 15 km de
altitud. Se elige este rango de alturas para estudiar la tropósfera media y alta. Se consideraron
sólo 133 perfiles de ozono, descartando aquellos que no fueron lanzados en primavera y que
tienen datos faltantes entre 5 y 15 km de altitud. Para más detalles revisar la sección de
anexos A.3.

Luego, se comparan las mediciones de ozono en Ushuaia con los registros obtenidos durante
SouthTRAC y ATom-3. Se espera que lo obtenido durante las campañas de mediciones sean
representativos del periodo de primavera en Ushuaia debido a que en general, las rutas de los
ascensos y descensos de las aeronaves se encuentran a una distancia aproximada de 500 km de
Ushuaia (a una distancia ±4,5◦ de latitud y/o ±8◦ de longitud, ver figura 3.2), distancia que
ha mostrado correlaciones espaciales robustas dentro de la tropósfera (Liu et al., 2009) y que
ya ha sido utilizada en trabajos previos para comparar sitios de lanzamiento de ozonosondeos
con mediciones hechas por aeronaves (Bourgeois et al., 2020).

Además de los datos de ozonosondeos de Ushuaia, se cuenta con los ozonosondeos lanzados
desde la base Marambio, Argentina. Estos utilizan la misma metodología de medición y son
descargados de la misma base de datos. Para este trabajo, solamente se utilizan los datos
de un ozonosondeo de Marambio, correspondiente al caso de estudio de intercambio entre
estratósfera y tropósfera identificado más adelante (ver sección 4.2).

3.5. Ozono superficial en Cerro Tololo

La estación de monitoreo de Cerro Tololo está ubicada en la región de Coquimbo, Chile,
en Cerro Tololo a 2200 m s.n.m. (ver figura 3.1a). Esta estación ha registrado ozono superfi-
cial desde 1995 hasta la actualidad, formando parte del programa GAW. La estación midió
ozono mediante un analizador TECO 49-003 hasta 2013, el cual fue cambiado a un mode-
lo TE49c a partir de ese año (Anet et al., 2017). Ambos instrumentos están basados en la
medición de ozono a través de absorción UV. Para este estudio se observa el periodo entre
septiembre y noviembre de 2019, periodo de desarrollo de la campaña SouthTRAC, para de-
tectar incrementos en las razones de mezcla de ozono que puedan estar asociados a episodios
de intrusiones estratosféricas que alcanzan la superficie, tal como han sido observadas por
Rondanelli et al. (2002), y que puedan ser comparados con las mediciones obtenidos durante
SouthTRAC.

3.6. ERA5 y HYSPLIT

El reanálisis meteorológico ERA5, provisto por el ECMWF (European Centre for Medium-
Range Weather Forecasts), descrito por Hersbach et al. (2020), cuenta con resolución temporal
horaria y resolución horizontal de 0,25◦×0,25◦. Para este trabajo, se utilizan variables me-
teorológicas disponibles en dos tipos de niveles verticales: niveles de presión, 37 niveles entre
1000 y 1 hPa, y niveles isentrópicos, 16 entre 265 y 850 K (Hersbach et al., 2020).

Para este trabajo se utilizaron las siguientes variables en niveles isobáricos: temperatura,
altura geopotencial, vorticidad potencial, viento zonal, razón de mezcla de ozono y de vapor
de agua. En niveles isentrópicos se utilizaron las siguientes variables: vorticidad potencial,
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función corriente de Montgomery y presión. Con las últimas dos variables se derivó la altura
geopotencial en niveles isentrópicos.

Hysplit (Hybrid Single-Particle Lagrangian Integrated Trajectory) es un modelo lagran-
giano que permite simular las trayectorias de las parcelas de aire utilizando los campos
meteorológicos obtenidos de modelos meteorológicos (Stein et al., 2015). En este estudio las
trayectorias serán calculadas usando los campos meteorológicos obtenidos de ERA5, disponi-
bles en niveles verticales de presión, para los eventos de intrusiones estratosféricas detectados
durante el periodo de estudio.

3.7. Estimación de la altura de tropopausa

La tropopausa se define como el límite entre la tropósfera y la estratósfera. Las diferen-
cias termodinámicas, dinámicas y químicas entre la tropósfera y la estratósfera han llevado
a la elaboración de varias definiciones de tropopausa para estimar su altitud, en base a es-
tas diferencias (Gettelman et al., 2011). De acuerdo con el fenómeno que se quiere estudiar,
dependerá la elección de la definición de tropopausa dado que éstas pueden entregar inter-
pretaciones diferentes. Por ejemplo, investigaciones han encontrado dependencia de los flujos
de intercambios entre la estratósfera y tropósfera respecto a la definición de tropopausa. Las
tres definiciones de tropopausas utilizadas en este trabajo son tropopausa termal, tropopausa
química y tropopausa dinámica. A continuación se describen brevemente estas definiciones.

La primera, la tropopausa termal (WMO, 1957), se define como el nivel o altura más baja
en que el lapse rate es menor a 2 ◦C/km, donde además el lapse rate promedio entre este nivel
y 2 km sobre éste sea menor a 2 ◦C/km. La búsqueda de este nivel se realiza entre 5 y 22 km
de altitud para evitar la detección de inversiones térmicas más someras como tropopausas.

La segunda definición corresponde a la tropopausa química u ozonopausa. Dado que gran
parte de la masa de ozono se encuentra en la estratósfera, éste es usado como trazador
estratosférico. Se identifica la ozonopausa como el nivel en que se alcanza los 100 ppbv de
ozono (Gallardo et al., 2016).

Por último, se estima la tropopausa dinámica, que utiliza la vorticidad potencial de Ertel
como trazador estratosférico (Holton et al., 1995), similar a la ozonopausa. Se usa el nivel
de -2 PVU para los extratrópicos del hemisferio sur, como lo han utilizado diversos autores
Holton et al. (1995); Škerlak et al. (2014). Para identificarla se utiliza la vorticidad potencial
obtenida de ERA5.

3.8. Evaluación de los procesos de mezcla

Los procesos de mezcla de aire entre la tropósfera y estratósfera también pueden alterar
la abundancia de diferentes trazas atmosféricas en torno a la tropopausa, y por consiguiente,
los niveles de ozono en la tropósfera alta. Para evaluar como afectan los procesos de mezcla a
la composición química de la tropósfera alta, se analiza la correlación de una traza estratos-
férica (mayor fuente, abundancia y variabilidad en la estratósfera) con una traza troposférica
(mayor fuente, abundancia y variabilidad en la tropósfera) a partir de una serie de muestras
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en torno a la tropopausa(Hoor et al., 2002; Pan et al., 2004). En la figura 3.4 se muestra
un esquema de cómo debería la correlación entre una traza estratosférica con una troposfé-
rica. Este tipo de análisis permite identificar parcelas de aire troposféricas y estratosféricas
según los niveles de trazas atmosféricas que la componen, es decir, se asocian las parcelas
de aire al reservorio troposférico o al reservorio estratosférico (figura 3.4). Además, permite
la identificación de parcelas de aire que han experimentado procesos de mezcla entre aire
estratosférico y aire troposférico, ya que estas parcelas presentan niveles mixtos de trazas
atmosféricas estratosféricas y troposféricas (Gettelman et al., 2011; Hoor et al., 2002; Pan et
al., 2004). Usualmente se ha utilizado ozono como traza estratosférica y monóxido de carbono
o vapor de agua como trazas troposféricas para la realización de estos análisis (Gettelman
et al., 2011). En este trabajo se utiliza ozono, vapor de agua y monóxido de carbono a para
este análisis.

Figura 3.4: Esquema de gráfico de correlación entre traza una estratosférica (por ejemplo ozono)
y una traza troposférica (por ejemplo, vapor de agua). Se representan el reservorio troposférico
(R.T., en anaranjado), estratosférico (R.E., en azul) y la zona de mezcla (Z.M., en verde). Las líneas
punteadas verticales negras esquematizan los límites que definen a los reservorios: el troposférico por
O3,min, y el estratosférico por H2Omin. El diamante amarillo representa una parcela de aire presente
en la zona de mezcla. Las líneas segmentadas grises indican la distancia en el espacio traza-traza
de la parcela de aire de la mezcla al reservorio estratosférico y al troposférico, y la distancia a la
intersección entre los límites que definen los reservorios (círculo rojo).

Para analizar el impacto de los procesos de mezcla y su distribución en la vertical, se
calculan dos indicadores que cuantifican el grado de mezcla de las parcelas de aire que pre-
sentan una composición química mixta entre la tropósfera y la estratósfera. Estos indicadores
se obtienen a partir de los gráficos de correlación descritos anteriormente. En este caso, se
utilizan las mediciones de vapor de agua y ozono de todos los perfiles de ascenso y descenso
de SouthTRAC en Río Grande para calcular estos indicadores. El primer indicador, definido
por Kunz et al. (2009), considera la distancia de cada muestra de la mezcla a los reservorios
estratosféricos y troposféricos, y la distancia de la muestra al punto de intersección entre los
límites que definen los reservorios (ver figura 3.4, donde se esquematizan estas distancias y
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el punto de intersección). La distancia de la muestra a cada reservorio representa cuánto se
aleja el aire mezclado en términos de los niveles de las trazas a los reservorios. Mientras que
la distancia al punto de intersección, representa el fuerza de la mezcla del intercambio entre
estratósfera y tropósfera. Este indicador, fmezcla,1(x, y), se calcula como:

fmezcla,1(x, y) = fWH(x, y) · f0(x, y) (3.1)

fWH(x, y) =

{ y
x

, y < x
x
y

, x < y
, f0(x, y) = x+ y

De esta forma, fWH(x, y) mide la distancia a los reservorios y f0(x, y) mide la distancia a
la intersección entre los límites que definen los reservorios. Las variables x e y corresponden
a las coordenadas adimensionales normalizadas derivadas de las mediciones de vapor de agua
y ozono, respectivamente, calculadas como:

x =
log(H2O)− log(H2Omin)

log(H2Omax)− log(H2Omin)
, y =

O3 −O3,min

O3,max −O3,min

Donde H2Omax y O3,max son los máximos registrados de vapor de agua y ozono, respec-
tivamente, y H2Omin y O3,min corresponden a los niveles límites utilizados para definir los
reservorios estratosféricos y troposféricos, respectivamente. H2Omin y O3,min son determina-
dos visualmente a partir del gráfico de dispersión entre H2O y O3. Las variables x e y fueron
modificadas de lo descrito por Kunz et al. (2009) para que quedaran iguales a las definidas
por Schäfler et al. (2021). Una vez calculado fmezcla,1(x, y), estos valores se normalizan por su
máximo, fmaxmezcla,1, para que fmezcla,1(x, y) varíe entre 0 y 1. De esta forma, valores cercanos a
1 indica muestras bien mezcladas, mientras que valores cercanos a 0 indican poco grado de
mezcla. Parcelas de aire pertenecientes al reservorio estratosférico o al troposférico, es decir,
que se consideran parcelas sin mezcla, tienen fmezcla,1(x, y) = 0.

El segundo indicador del grado de mezcla, corresponde al definido por Schäfler et al.
(2021), el cual está basa en el definido por Kunz et al. (2009) pero con una modificación, no
considera la distancia de la muestra de la mezcla al punto de intersección entre los límites de
los reservorios. El segundo indicador, fmezcla,2(x, y), se calcula como:

fmezcla,2(x, y) =

{
1− 1

2
· y
x

, y < x
1
2
· x
y

, x < y
(3.2)

Donde las variables x e y corresponden las variables adimensionales normalizadas definidas
para fmezcla,1(x, y). A diferencia de fmezcla,1(x, y), valores de fmezcla,2(x, y) cercanos a 0,5 indican
un alto grado de mezcla, mientras que valores cercanos 0 o 1 indican poca mezcla. Una parcela
de aire troposférica y una parcela de aire estratosférica tienen un valor de fmezcla,2(x, y) igual
a 0 y 1, respectivamente, ya que se consideran como parcelas que no han sido mezcladas.
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Capítulo 4

Resultados

4.1. Caracterización química

En esta sección se realiza una caracterización de la composición química en torno a Ushuaia
y Río Grande con énfasis en el periodo de primavera (septiembre, octubre y noviembre). Pa-
ra esto se parte con una descripción del ciclo anual del perfil vertical de la razón de mezcla
de ozono en Ushuaia, donde se identifica cómo es el periodo de primavera en términos de
ozono. Luego, se agrupan los perfiles de ozono de primavera para identificar estructuras de
ozono distinguibles y a partir de este agrupamiento, se calculan los compuestos sinópticos de
variables meteorológicas para identificar la circulación atmosférica asocidada a cada grupo.
Luego, se describen los perfiles de trazas atmosféricas obtenidas durante SouthTRAC. Suma-
do a esto, se presentan los perfiles de algunas trazas atmosféricas medidas durante ATom-3
para complementar con los registros de SouthTRAC. También se analiza el impacto de los
procesos de mezcla, en torno a la tropopausa, en la composición química de la tropósfera alta.
Finalmente, se analiza el potencial impacto del calentamiento súbito estratosférico antártico
ocurrido durante primavera de 2019 sobre la abundancia de ozono en la región.

4.1.1. Climatología de ozono en Ushuaia

Para estudiar la evolución anual del perfil vertical de razón de mezcla de ozono en Ushuaia,
se calculó su ciclo anual a partir de los ozonosondeos válidos (figura 4.1a). Debido a la
frecuencia irregular de lanzamiento de los ozonosondeos y a la cantidad de datos faltantes
entre 2008 y 2019 (ver figura 3.3), se calcula el ciclo anual del perfil vertical de razón de
mezcla de ozono a partir de los datos de ERA5 (figura 4.1b) considerando todos los días
entre 2008 y 2019 a las 13:00 para el punto de grilla más cercano a Ushuaia (54,75 ◦S,
68,25◦O). También se incluyen las alturas de las tropopausas utilizando las tres definiciones
indicadas anteriormente. Para el ciclo anual obtenido por ozonosondeos, la tropopausa termal
y ozonopausa se calculan utilizando los perfiles de temperatura y ozono de los ozonosondeos,
mientras que la tropopausa dinámica se calculó usando los perfiles verticales de vorticidad
potencial obtenido de ERA5 para el punto de grilla más cercano a Ushuaia a la hora de
lanzamiento de cada sondeo. Para el ciclo calculado con ERA5, se consideran los perfiles
verticales de temperatura, razón de mezcla de ozono, vorticidad potencial y geopotencial a las
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13:00. Además de estas figuras, en la figura 4.2 se muestran los perfiles verticales individuales
de las razones de mezcla de ozono en Ushuaia para las cuatro estaciones del año obtenidos de
los ozonosondeos, lo cual complementa el análisis del ciclo anual para observar la variabilidad
de los valores de razón de mezcla ozono por altura y estación.

(a)

(b)

Figura 4.1: Ciclo anual del perfil vertical de razón de mezcla de ozono en Ushuaia entre 2008 y 2019
calculado a partir de los ozonosondeos de Ushuaia (a) y calculado a partir de ERA5 (b). Perfiles
mostrados desde la superficie hasta 15 km de altitud. Se indican los ciclos anuales de la tropopausa
termal (círculos con líneas negras), ozonopausa (triángulo con línea gris) y dinámica (cuadrados con
línea magenta) obtenidas desde los perfiles individuales. Además, se indica la desviación estándar
mensual de cada tropopausa como barras de error. Notar que la escala de color no es lineal.

La altura de la tropopausa observada a partir de las observaciones (figuras 4.1a y 4.2),
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para las tres definiciones, muestra un ciclo anual poco marcado, siendo destacado por la alta
variabilidad de ésta durante todos los meses (cerca de 2 km de desviación estándar). A lo
largo del año la tropopausa termal varía entre 6 y 15 km, la ozonopausa entre 7 y 14 km, y
la tropopausa dinámica entre 5 y 13 km. A pesar del poco marcado ciclo anual, se observan
dos máximos de la tropopausa, uno hacia invierno y primavera (entre 9 y 11 km), y el otro
durante febrero (cerca de 11 km). Por otra parte, el mínimo de la tropopausa se aprecia entre
marzo y mayo, con valores entre 7 y 9,5 km. Destaca el hecho de que la tropopausa dinámica
presenta menores altitudes que la termal y la ozonopausa durante todo el año.

La amplitud del ciclo anual observado de la tropopausa, y sus extremos, pudo verse afec-
tado por la baja cantidad de sondeos lanzados durante verano y otoño. De esta manera, por
ejemplo, a pesar de observar un máximo de la tropopausa durante febrero, este resultado es
poco robusto debido a la baja cantidad de sondeos durante febrero entre 2008 y 2019 (so-
lamente 4 sondeos). Al observar el ciclo anual de la tropopausa obtenido con ERA5 (figura
4.1b) y compararlo con el observado por los sondeos (figura 4.1a), se aprecia un ciclo anual
menos marcado que el observado por los ozonosondeos, con un máximo en septiembre. De es-
ta manera, es posible afirmar que la tropopausa en Ushuaia no tiene un ciclo anual marcado.
En el anexo A.5. se realiza un validación de la altura de la tropopausa calculada a partir de
ERA5, la que corrobora la capacidad de reproducir adecuadamente la tropopausa mediante
ERA5, y por lo tanto, ERA5 es capaz complementar el ciclo anual calculado a partir de las
observaciones.

Al comparar el ciclo anual del perfil vertical de razón de mezcla de ozono observado por
los ozonosondeos (figura 4.1a) y el obtenido de ERA5 (figura 4.1b), se observa que en general,
ERA5 logra reproducir adecuadamente el comportamiento del ciclo desde la superficie hasta
los 15 km. Bajo los 6 km tiende a subestimar levemente los niveles de ozono, debido a que
ERA5 no cuenta con un mecanismo químico para ozono en la tropósfera, mientras que en
la tropósfera alta y en la estratósfera sí cuenta con una mejor simulación de los procesos
químicos estratosféricos del ozono (Hersbach et al., 2020). En el anexo A.5. se realiza una
validación de los perfiles verticales de razón de mezcla de ozono, la que indica que en general
ERA5 reproduce adecuadamente los niveles de ozono de Ushuaia sobre los 6 km, mientras
que en la tropósfera baja disminuye su capacidad.

Dicho esto, el ciclo anual del perfil vertical de razón de mezcla de ozono (figura 4.1)
permite identificar algunas capas de la atmósfera entre la superficie y 15 km con ciclos
anuales distinguibles y diferentes. Entre la superficie y 5 km de altitud, los niveles de ozono
son máximos hacia el invierno (30 ppbv en superficie y 50 ppbv en 5 km) y mínimas hacia el
verano (10 ppbv en superficie y 30 ppbv en 5 km). Además, la figura 4.2 muestra, en general,
una variabilidad de las razones de mezcla entre 20 y 70 ppbv entre la superficie y 6 km de
altitud, observándose una menor variabilidad durante invierno, cuando es más constante la
razón de mezcla a lo largo del perfil.

El ciclo anual observado en la tropósfera baja es consiste con un régimen de destrucción
de ozono debido al incremento de la radiación solar en verano, al incremento de vapor de
agua (ver figura F.1a) y a los bajos niveles de óxidos de nitrógeno. Mientras que en invierno,
la disminución de la radiación solar y disminución de vapor de agua inhibe la destrucción
fotoquímica de ozono. Además, el incremento de la convección durante verano, debido al
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Figura 4.2: Climatología y distribución de los perfiles verticales de ozono en Ushuaia durante
diciembre-enero-febrero (DEF), marzo-abril-mayo (MAM), junio-julio-agosto (JJA) y septiembre-
octubre-noviembre (SON). La mediana de los perfiles por estación se indica por la curva roja. Las
curvas azules y negras indican los percentiles 25-75 y 10-90, respectivamente, de cada estación. Los
sondeos de cada estación son mostrados en gris. Los gráficos de caja muestran la distribución de
la altura de la tropopausa termal (T, cian), ozonopausa (O, verde), y tropopausa dinámica (D,
magenta). Las tropopausas bajo (sobre) el percentil 10 (90) de las distribuciones son marcadas con
círculos.

incremento de la radiación que alcanza la superficie, permite que el aire pobre en ozono de la
capa límite sea mezclado verticalmente hasta los 5 km de altitud. Durante el invierno, menor
radiación genera menos convección y por lo tanto menos mezcla vertical, limitando la mezcla
de aire de la capa límite hacia arriba.

Entre 5 km y la tropopausa, se observa un máximo de ozono entre invierno y primavera,
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al mismo tiempo en que la tropopausa es máxima. Este máximo puede ser asociado princi-
palmente al incremento del ozono transportado desde la estratósfera debido al incremento de
la actividad baroclínica durante esta época del año. La actividad baroclínica se relaciona con
el desarrollo de bajas de segregadas y sistemas frontales durante esta época, fenómenos aso-
ciados al desarrollo de intercambios entre la estratósfera y la tropósfera. Hacia el verano, por
otra parte, ocurre una disminución de los niveles de ozono bajo 7 km, mientras que en torno
a 8 km ocurre un incremento de ozono. La disminución entre 5 y 7 km puede deberse a la
disminución del transporte desde la estratósfera durante verano asociada a una disminución
en la actividad baroclínica. El incremento sobre 8 km puede ser asociado al incremento de la
mezcla turbulenta durante verano debido al posicionamiento de la corriente en chorro hacia
la ubicación de Ushuaia, tal como se observa en la figura ??. En menor medida, el régimen de
destrucción fotoquímica (descrito anteriormente), asociada a bajos niveles de óxidos de nitró-
geno, también podría contribuir al ciclo descrito sobre los 5 km de altitud, aumentando aún
más la acumulación de ozono durante invierno y primavera y contribuyendo a la disminución
bajo los 7 km durante verano.

En esta misma zona, en la figura 4.2 se observa que entre 7 y 12 km los valores de ozono
presentan la mayor variabilidad entre la superficie y 15 km de altitud, variando entre 20 y
400 ppbv durante todo el año. A su vez, en esta zona se ubica la tropopausa y es donde ésta
presenta la mayor parte de su variabilidad, bajo sus tres definiciones. Debido a todo esto,
esta zona se define como la zona de intercambio entre la estratósfera y tropósfera, es decir,
donde ocurren los procesos de transporte bidireccional de masas de aire.

En la estratósfera baja, entre la tropopausa y 15 km de altitud, se observa el máximo
de ozono hacia el invierno, principalmente sobre los 13 km, mientras que el mínimo se tiene
hacia el verano. Las razones de mezcla en esta región varían entre 300 y 1000 ppbv. Debido
a la ubicación geográfica de Ushuaia, cerca del borde del vórtice polar antártico durante
invierno y primavera (Ohyama et al. (2018) ha encontrado influencia del vórtice polar a estas
altitudes), el máximo anual se puede deber al incremento de ozono durante invierno en la
estratósfera baja causado por la circulación de Brewer-Dobson y a la existencia del vórtice
polar antártico. Luego, al comienzo de la primavera, el ozono estratosférico es destruido,
principalmente al interior del vórtice polar, reduciendo la abundancia de ozono en Ushuaia.

Ahora, destacando lo que ocurre normalmente en la tropósfera durante primavera, las
figuras 4.1a y 4.2 indican que este periodo del año corresponde a un periodo de transición
en la tropósfera baja, incluso hasta los 7 km de altitud, ya que ocurre una disminución en
la razón de mezcla de ozono hacia el verano asociado al régimen de destrucción fotoquímico.
Mientras que en la tropósfera media y alta, entre 5 km y la tropopausa, acoplado el régimen
de destrucción, se tiene el máximo transporte de ozono desde la estratósfera, dada por un
mayor actividad baroclínica en invierno y primavera.

4.1.2. Agrupamiento de perfiles de ozono durante primavera

En esta sección se muestran los grupos obtenidos del agrupamiento k-means aplicado sobre
los perfiles verticales de razón de mezcla de ozono lanzados durante primavera en Ushuaia.
Los grupos obtenidos se muestran en la figura 4.3.

El grupo G1 corresponde al 39,8% de los perfiles de primavera y muestra valores de ozono
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Figura 4.3: Clasificación de los perfiles verticales de ozono durante primavera en Ushuaia. La curva
negra sólida indica la mediana de cada grupo. Las curvas negras segmentadas indican los percentiles
10-90 de cada grupo. Los sondeos de cada grupo son mostrados en gris. La curva roja sólida indica
la mediana de los perfiles durante SON. Los gráficos de caja muestran la distribución de la altura de
la tropopausa termal (T, cian), ozonopausa (O, verde), y tropopausa dinámica (D, magenta). Los
outliers de los gráficos de caja corresponden a alturas bajo (sobre) el percentil 10 (90).

más bajos que la climatología sobre 9 km, específicamente entre 10 y 12 km, donde el promedio
de primavera se encuentra en torno al percentil 90 del grupo. A 11 km la mediana de G1 está
en ∼80 ppbv, mientras que la climatología presenta un valor de ∼200 ppbv. Bajo los 9 km,
el grupo no presenta diferencias significativas respecto al promedio estacional. Respecto a la
tropopausa, este grupo presenta las medianas más altas de entre los tres grupos para las tres
definiciones de tropopausas, con variaciones entre 8 y 14 km de altitud para la tropopausa
termal, y entre 8 y 13 km para la ozonopausa y la tropopausa dinámica.

El grupo G2, al igual que G1, corresponde al 39,8% de los perfiles del periodo. Éste
presenta valores de razón de mezcla similares a la climatología en todo el perfil. Para este
grupo las altitudes de la tropopausa varían entre 8 y 11 km.

Mientras tanto, el grupo G3 es el grupo menos numeroso, correspondiendo al 20,3% de
los perfiles del periodo. Éste presenta razones de mezcla de ozono más altas respecto a la
climatología entre 7 y 12 km, donde el promedio de primavera se encuentra por debajo
del percentil 10 del grupo. Por ejemplo, a 9 km, la mediana de G3 es de ∼120 ppbv y la
climatología es de ∼50 ppbv. Bajo los 7 km, este grupo no presenta valores significativamente
distintos a los del promedio estacional. Respecto a las tropopausas, la termal presenta una
gran variación entre 6 y 14 km, la ozonopausa varía entre 7 y 10 km, y la dinámica entre
6 y ∼9,5 km. En este grupo destaca el hecho de que las distribuciones de la tropopausa
dinámica y de la ozonopausa muestren medianas muy inferiores a la de la tropopausa termal,
en comparación a lo mostrado con los otros grupos.

Para caracterizar la circulación sinóptica asociada a cada uno de los grupos de perfiles
verticales de razón de mezcla ozono se calculan los compuestos de variables atmosféricas a
escala sinóptica, mostrados en la figura 4.4. La figura 4.4a muestra los compuestos de altura
geopotencial, viento y velocidad vertical en 300 hPa. La figura 4.4b muestra los compuestos
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de altura geopotencial, viento y vorticidad potencial en 315 K.

(a)

(b)

Figura 4.4: Mapa de compuestos sinópticos para los grupos obtenidos del agrupamiento de los perfiles
verticales de ozonosondeos de Ushuaia durante primavera. (a) Compuesto para el nivel isobárico de
300 hPa y (b) compuesto para el nivel isentrópico de 315 K. En (a) se muestra la altura geopotencial
en metros (contornos negros), viento horizontal (vectores negros) y velocidad vertical (ω, contornos
coloreados). En (b) se muestra la altura geopotencial en metros (contornos negros), viento horizontal
(vectores negros) y vorticidad potencial (PV, contornos coloreados). Contornos de vorticidad poten-
cial mayor a -1 PVU se muestran en blanco. En la esquina superior derecha se muestra el vector de
referencia para el vector viento. Para ambos tipos de compuestos, vectores de viento con magnitud
menor a 20 m/s no son mostrados.

A partir de los compuestos en 300 hPa (figura 4.4a), la altura geopotencial y el viento
muestran el posicionamiento de una dorsal en altura con su eje sobre Ushuaia para el grupo
G1. Para el grupo G2 se observa una vaguada en altura pero con su eje posicionado levemente
al este de Ushuaia. Para el grupo G3, al igual que el grupo G2, se observa una vaguada en
altura sobre Ushuaia pero con su eje sobre Ushuaia, a diferencia de lo que se observa en el
grupo G2. Además, el grupo G3 muestra una dorsal sobre la península Antártica. En ninguno
de los tres grupos el campo de velocidad vertical muestra magnitudes mayores a 0,1 Pa/s
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sobre Ushuaia.

A partir del análisis a 315 K (figura 4.4b), se observa que para el grupo G1 la vorticidad
potencial muestra una dorsal con eje sobre Ushuaia, mientras que el viento da cuenta de
transporte de aire con baja vorticidad potencial, en magnitud, hacia esta ubicación y hacia
arriba en la prevaguada, al oeste del eje de la dorsal. El grupo G2 muestra una vaguada en
altura pero con su eje al este de Ushuaia, quedando Ushuaia ubicada bajo la predorsal. Por
otra parte, el viento del grupo G2 no muestra transporte hacia arriba o hacia abajo de parcelas
de aire, ya que los vectores viento son casi paralelo a las curvas de altura geopotencial. Y para
el grupo G3 se observa una vaguada en altura con su eje sobre Ushuaia. También muestra
valores más altos de vorticidad potencial, en magnitud, que el grupo G2 sobre Ushuaia.
Al mismo tiempo, este grupo presenta un filamento de aire con relativa baja vorticidad
potencial a 60◦O entre 65◦S y 74◦S, posicionado al sureste del eje de la vaguada. Este patrón
de vorticidad potencial indica el desarrollo de un quiebre de onda de Rossby ciclónico en el
grupo G3. Además, el viento del grupo G3 indica transporte de aire con mayor magnitud de
vorticidad potencial hacia abajo en el flanco oeste de la vaguada, al oeste de Ushuaia.

Los análisis isobáricos a 300 hPa e isentrópico a 315 K son consistentes entre sí y con
los niveles de razón de mezcla de ozono de los grupos obtenidos para primavera en Ushuaia.
Para el grupo G1, los bajos niveles de ozono entre 10 y 12 km respecto a la climatología
de primavera y una tropopausa más elevada se explican por el paso de una condición de
dorsal, donde aire troposférico y de latitudes más bajas, de bajos valores de vorticidad y
empobrecido de ozono, es transportado hacia Ushuaia y es elevado a altitudes mayores. El
grupo G2, donde la condición de los niveles de ozono es similar a la condición climatológica,
se explica por el paso de una vaguada en altura, quedando Ushuaia al oeste del eje de la
vaguadan, en la predorsal. De esta manera, el grupo G2 se encuentra en la transición del
grupo G3 al G1, en términos de niveles de ozono y de condición sinóptica. Por último, para
el grupo G3, que muestra los niveles más altos de ozono tan abajo como 7 km de altitud,
se asocia con el desarrollo de un quiebre de onda de Rossby ciclónico, donde se observa una
vaguada con eje sobre Ushuaia y una dorsal sobre la península Antártica. Por esta razón, aire
estratosférico polar, indicado por masas de aire con niveles más altos de vorticidad potencial
(en magnitud), es transportado hacia esta región y hacia la tropósfera durante la condición
sinóptica del grupo G3, elevando los niveles de ozono y haciendo descender la tropopausa
dinámica.

4.1.3. Trazas atmosféricas medidas por SouthTRAC

Los perfiles verticales de diferentes trazas atmosféricas registradas durante SouthTRAC
por HALO en su ascenso/descenso desde/hacia Río Grande se muestran en las figuras 4.5 y
4.6. Cabe mencionar que las mediciones obtenidas van desde la superficie hasta justo sobre
los 14 km de altitud.

Primero se observa, en la figura 4.5a, que las razones de mezcla de O3 bajo los 8 km varían
entre 20 y 60 ppbv, con su mediana aumentando desde 30 ppbv en 1 km hasta 50 ppbv a
los 8 km. También se observa que la zona de mayor variabilidad se encuentra entre 8 y 12
km, con valores entre 30 y 300 ppbv. Sobre los 12 km se registran valores entre 300 y 800
ppbv, a excepción de un caso que presenta valores bajo los 200 ppbv. Los valores encontrados
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a lo largo del perfil son consistentes con los observados regularmente durante primavera en
Ushuaia (figura 4.2).

(a) (b)

(c) (d)

Figura 4.5: Perfiles verticales de razón de mezcla de trazas atmosféricas durante SouthTRAC. (a)
O3, (b) NO, (c) NO2 y (d) NOy. Los puntos grises corresponden a las mediciones. La curva roja
sólida muestra la mediana de las mediciones agrupadas cada 500 m.
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(a) (b)

(c) (d)

Figura 4.6: Perfiles verticales de razón de mezcla trazas atmosféricas durante SouthTRAC. (a) HNO3,
(b) CO, (c) H2O y (d) CO2. Los puntos grises corresponden a las mediciones. La curva roja sólida
muestra la mediana de las mediciones agrupadas cada 500 m.
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Se observa que las razones de mezcla de NO se encuentran, en general, bajo los 50 pptv
desde la superficie hasta los 9 km (ver figura 4.5b). Bajo los 3 km se observan valores más
altos de NO, con un evento alcanzando los 540 pptv a 1 km (no mostrado en la figura
4.5b). Sobre 8 km, los valores tienden a aumentar con la altura, variando entre 20 y 70 pptv
entre 8 y 12 km, y alcanzando 170 pptv a 13 km. Por otra parte, las razones de mezcla de
NO2 se encuentran bajo los 20 pptv desde la superficie hasta 10 km, salvo bajo los 2 km,
donde las razones de mezcla incrementan sobre las 40 pptv (ver figura 4.5c). Sobre 10 km
los valores aumentan hasta 30 pptv o incluso hasta 80 pptv. Sobre los 10 km, se observan un
incremento de NO2, con valores de hasta 80 pptv. Cabe mencionar que se cuenta con escasos
perfiles medidos para ambas especies debido a las limitaciones propias de los métodos y/o
instrumentos de medición utilizados durante la campaña. No obstante, los perfiles de NOx

dan indicios de una baja influencia de emisiones antropogénicas, tal como se ha observado en
la tropósfera alta de otras regiones (Stratmann et al., 2016), donde se tienen bajas emisiones
en superficie y un menor tráfico aéreo. Por ejemplo, en una atmósfera urbana como la de
Santiago, se registran valores horarios del orden de entre 10 a 500 ppbv (valores obtenidos
de SINCA, https://sinca.mma.gob.cl/), los cuales permiten la formación de O3 en horas
del día (ver por ejemplo (Seguel et al., 2020)).

A partir de los perfiles de NOy, mostrados en la figura 4.5d, en general se observan razones
de mezcla menores a 1000 pptv bajo los 5 km. Sobre los 5 km las razones de mezcla aumentan
con la altura, siendo este incremento mayor sobre los 10 km. Se observan valores máximos
de hasta 5500 pptv en 8 y 13,5 km. Niveles similares de NOy han sido observados en otras
regiones con bajo impacto de masas de aire contaminadas (Stratmann et al., 2016). Los
perfiles de HNO3 muestran razones de mezcla entre 250 y 500 pptv entre 4 y 8 km de altitud.
Sobre los 8 km se encuentran valores de razón de mezcla que varían desde 250 pptv hasta
los 2500 pptv, incluso llegando a 4500 pptv en 13,5 km (no mostrado en figura 4.6a). No se
cuenta con observaciones de NOy bajo los 4 km durante la SouthTRAC.

Para los perfiles de CO mostrados en la figura 4.6b, se observan valores de razón de mezcla
varían entre 40 y 100 ppbv desde la superficie hasta los 9 km, siendo casi constante a lo largo
del perfil. Sobre 9 km se observan 2 ramas de comportamiento, una con valores similares a los
identificados bajo 9 km, y otra cuyos valores disminuyen respecto al caso anterior y varían en
torno a 25 ppbv. Los valores encontrados durante SouthTRAC son menores a los encontrados
en otras regiones. Por ejemplo, en varias zonas extratropicales del hemisferio norte, los niveles
de CO en la tropósfera media y alta sobrepasan los 100 ppbv debido a un mayor impacto de
la contaminación antropogénica y de incendios forestales (Cohen et al., 2018; Petetin et al.,
2018). Cabe destacar que durante el vuelo ST25 (25 de noviembre de 2019) se detectaron
niveles de CO de hasta 380 ppbv entre 10,5 y 12 km de altitud (no mostrado en figura 4.6b).

Las razones de mezcla de H2O disminuyen considerablemente con la altura, desde 6000
ppmv en superficie hasta bajo los 10 ppmv sobre 10 km (ver figura 4.6c). Bajo los 2 km, los
valores varían entre 2000 y 10000 ppmv. Entre 2 y 12 km los valores varían varios ordenes
de magnitud a diferentes alturas, como ocurre a 5 km, donde se observan valores entre 20 y
2000 ppmv. Sobre los 12 km se observan valores bajo los 10 ppmv. Los valores en los perfiles
son similares a los encontrados regularmente en Ushuaia (ver figura F.2), sin embargo, sobre
5 km de altitud es difícil tener una buena comparación debido a la medición de masas de
aire en Ushuaia con valores de humedad relativa bajo 5%, que corresponde a valores bajo el
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nivel de incertidumbre de las radiosondas usadas en Ushuaia (Jensen et al., 2016), y debido
a la posible contaminación por agua líquida de los sensores de las ozonosondas al pasar por
nubes (los perfiles de humedad no fueron filtrados para este trabajo).

Por último, al observar las razones de mezcla de CO2 en la figura 4.6d, se da cuenta que
la mediana de las observaciones es casi constante desde la superficie hasta 12 km, con 410
ppmv cerca de la superficie hasta 408 ppmv en 12 km. Muy cerca de la superficie se registran
valores mayores a los 410 ppmv, mientras que entre 1 y 12 km se observa una variabilidad
entre 405 y 413 ppmv. Sobre los 12 se tiene una variación de CO2 entre 400 y 410 ppmv. Estos
valores son consistentes con el carácter de gas bien mezclado en la atmósfera, especialmente
en la tropósfera, por lo que sus valores son concordantes a lo observado en otras regiones del
mundo. En sitios del hemisferio sur, como Ushuaia, Rapa Nui, Cape Grim (Australia) y Samoa
Americana se registraron valores entre 408 y 410 ppmv de CO2 superficial entre septiembre
y octubre de 2019 (valores obtenidos de https://gml.noaa.gov, Lan et al. (2022)). La
disminución sobre 12 km se asocia a condiciones estratosféricas, donde éste se acumula más
lento que en la tropósfera debido al tiempo que le toma ingresar a ella y ser distribuido por
la circulación de Brewer-Dobson.

Los valores de NOy dan cuenta una gran concentración de diferentes especies que contienen
nitrógeno en la región, excluyendo a los NOx, que exhiben valores del orden de entre 10 y 50
pptv. Una de estas especies es el HNO3, que en algunos casos representa un gran porcentaje
del total de NOy medido. Sin embargo, otras especies que contienen nitrógeno y que no
fueron medidas durante SouthTRAC parecieran estar presentes en esta región en proporciones
importantes de los NOy, las cuales podrían actuar como reservorios de precursores de ozono.

El comportamiento de los perfiles de HNO3 y NOy es acorde con una mayor acumulación
de éste en la estratósfera, donde hay mayor formación de éste. Por el contrario, los perfiles de
CO2, CO y H2O son consistentes con su origen troposférico, donde estos son principalmente
emitidos. Así, en la zona de alta variabilidad de O3, entre 8 y 12 km, también se observa
una alta variabilidad de estas especies, a excepción del CO2, cuya disminución es observable
sobre los 12 km.

4.1.4. Niveles de trazas atmosféricas en ATom-3

En esta sección se describen las mediciones de las trazas atmosféricas registradas en ATom-
3, durante los ascensos/descensos desde/hacia Punta Arenas. Esto permite obtener una mejor
caracterización de la composición química en la región de estudio para comparar con las medi-
ciones de SouthTRAC. Cabe mencionar que los datos mostrados a continuación corresponden
solamente a tres vuelos, de donde se extraen cuatro perfiles verticales de ascenso y descenso
de la aeronave. Las figuras 4.7 y 4.8 muestran los perfiles verticales de OH, HO2, OHR, CH4,
NO y NO2.

Como se observa en la figura 4.7a, la concentración de OH entre la superficie y 10 km
se encuentra mayormente bajo las 1×106 molec/cm3, especialmente sobre los 5 km, con
excepciones que alcanzan las 1,5×106 molec/cm3. Las concentraciones de HO2 se encuentran
bajo las 1,2×108 molec/cm3 bajo los 6 km, mientras que sobre esta altitud, los valores se
encuentran bajo 9×107 molec/cm3 (ver figura 4.7b).
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(a) (b)

(c) (d)

Figura 4.7: Perfiles verticales de trazas atmosféricas durante ATom-3. Concentración de (a) OH,
(b) HO2, valores de (c) OHR y razón de mezcla de (d) CH4. Los puntos grises corresponden a las
mediciones. La curva roja sólida muestra la mediana de las mediciones agrupadas cada 500 m para
el CH4.
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(a) (b)

Figura 4.8: Perfiles verticales de trazas atmosféricas durante ATom-3. Razón de mezcla de (a) NO y
(b) NO2. Los puntos grises corresponden a las mediciones. La curva roja sólida muestra la mediana
de las mediciones agrupadas cada 500 m.

La reactividad OH (figura 4.7c) muestra un descenso en sus valores con la altura, con
valores sobre 1 s−1 bajo los 5 km, en general. Sobre esta altitud, sin embargo, la mayoría
de las mediciones se encuentran bajo el límite de detección del instrumento, de 0,8 s−1, lo
cual queda en evidencia con la menor cantidad de observaciones mostradas sobre 5 km. Los
valores de reactividad OH cerca de la superficie indican tiempos de vida del OH del orden
de entre 0,4 y 1 s. Por otra parte, al disminuir la reactividad con la altura, se incrementa el
tiempo de vida del radical OH, por lo que se esperaría obtener tiempos mayores a 1 s, sin
embargo, al encontrarse bajo el límite de detección, no es posible conocer el tiempo de vida
del OH en la tropósfera media y alta. No obstante, dado que se espera encontrar valores de
reactividad OH menores a 0,8 s−1 en la tropósfera media y alta, es posible inferir tiempos de
vida mayores a 1 s para el OH en esta región.

La razón de mezcla CH4 es casi constante, entre 1815 y 1820 ppbv desde la superficie hasta
los 8 km (figura 4.7d). Sobre los 8 km y hasta los 10 km, se observan variaciones en la razón
de mezcla entre 1790 y 1840 ppbv. Sobre los 10 km, los valores de CH4 muestran un descenso
con la altura, alcanzando los 1740 ppbv en 12 km. Las observaciones en la tropósfera libre
son consistentes con mediciones realizadas en varios sitios alrededor del mundo, incluyendo
Ushuaia. En algunos sitios del hemisferio sur, como por ejemplo en Cape Grim (Australia),
Samoa Americana y Ushuaia (en superficie), se registraron entre 1807 y 1821 ppbv de CH4

superficial durante octubre de 2017 (valores obtenidos de https://gml.noaa.gov, Lan et al.
(2022)). Todo esto consistente con el carácter de gas bien mezclado del metano en la tropós-
fera, debido a su tiempo de vida de 9 años en la atmósfera (Szopa et al., 2021), donde éste
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consumido lentamentemente por la reacción con radical OH, con una constante de reacción
que varía aproximadamente entre 4×10−15 y 6×10−16 desde la superficie hasta 10 km de al-
titud. Por otra parte, en la estratósfera el metano disminuye respecto a la tropósfera debido
al incremento de su destrucción fotoquímica, principalmente asociada a la destrucción por su
reacción con O(1D).

Mientras tanto las razones de mezcla de NO y NO2 (ver figura 4.8) indican valores bajo 60 y
250 pptv en todo el perfil, respectivamente. Bajo 1 km, los perfiles muestran una disminución
con la altura. Sobre este nivel, los valores son casi constantes con la altura hasta 7 km,
donde comienzan a aumentar nuevamente, con excepción del NO, cuyos valores comienzan a
disminuir sobre los 9,5 km. Estos valores complementan lo observado durante SouthTRAC,
ya que refuerza la idea de que la tropósfera libre en esta región es poco influenciada por
emisiones de NOx. No obstante, entre 8 y 12 km se observa una influencia estratosférica que
incrementaría los niveles de NOx en la tropósfera alta.

4.1.5. Procesos de mezcla en torno a la tropósfera alta y estratósfera
baja durante SouthTRAC

A continuación se evalúa el impacto que tienen los procesos de mezcla, en torno a la
tropopausa, en la composición química de la tropósfera alta. Los gráficos de dispersión entre
razón de mezcla de ozono y vapor de agua, y entre razón de mezcla de ozono y monóxido de
carbono, mostrados en la figura 4.9, permiten observar cómo se distribuyen las masas de aire
acorde a los niveles de trazas estratosféricas y troposféricas, tal como se indica en la sección
3.8.

La figura 4.9 muestra el reservorio troposférico y el reservorio estratosférico durante todo el
periodo de SouthTRAC, es decir, parcelas de aire con niveles troposféricos y estratosféricos de
cada una estas especies. El reservorio troposférico se caracteriza por presentar niveles de O3

bajo los 80 ppbv (línea negra horizontal punteada). Mientras que, el reservorio estratosférico
presenta niveles de H2O bajo 6 ppmv, y de CO bajo 40 ppbv (línea negra vertical punteada).
Las condiciones químicas estratosféricas se observan a niveles tan bajos como 8 u 9 km,
mientras que condiciones troposféricas alcanzan hasta 11 km de altitud.

Además se identifican parcelas de aire con una composición mixta de O3, H2O y CO, ya
que estas parcelas se encuentran entre los reservorios estratosféricos y troposféricos, es decir,
presentan niveles de O3, H2O y CO mayores a 80 ppbv, 6 ppmv y 40 ppbv, respectivamente.
Esto indica la ocurrencia de mezcla entre masas de aire de la tropósfera alta y de la estra-
tósfera baja. Estas parcelas de aire muestran variaciones de O3 entre 80 y 300 ppbv, de H2O
entre 6 y 100 ppmv y de CO sobre 40 ppbv hasta los 380 ppbv (no mostrado). Estas parcelas
se encuentran entre 6 y 13 km de altitud. De esta manera, las parcelas de aire con compo-
sición mixta establecen una transición más suave desde la tropósfera hacia la estratósfera,
en comparación a si no hubiera mezcla. Esta zona de transición se encuentra ubicada en la
zona de intercambio observada en los perfiles de las trazas atmosféricas encontradas en las
secciones anteriores.

Cabe destacar que las parcelas de aire con valores de CO mayores a 200 ppbv (no mostrado
en la figura 4.9), corresponden al evento de contaminación del vuelo ST25 (revisar figura 4.6b).
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Figura 4.9: Gráfico de dispersión entre razón de mezcla de O3 y H2O (panel izquierdo) y entre
razón de mezcla de O3 y CO (panel derecho). Considera solo mediciones entre 5 y 15 km de altitud.
Considera todos los perfiles de ascenso y descenso de SouthTRAC desde y hacia Río Grande. La
cantidad de puntos medidos utilizados en los gráficos se muestra en el extremo superior derecho de
cada gráfico. La línea punteada negra horizontal indica el nivel de 80 ppbv de O3. La línea punteada
negra vertical en el panel izquierdo y en el derecho indican los niveles de 6 ppmv y 40 ppbv de H2O
y CO, respectivamente. Valores mayores a 200 ppbv de CO correspondientes al vuelo ST25 (durante
incendios forestales de Australia de 2019) no mostrados.

Figura 4.10: Gráfico de dispersión entre razón de mezcla de O3 y H2O con indicadores del grado
de mezcla fmezcla,1 (panel izquierdo) y fmezcla,2 (panel derecho). En colores se muestra el valor de
cada indicador. En color gris se muestran las muestras pertenecientes al reservorio troposférico o
al estratosférico según cada indicador. Considera las mismas muestras que el panel izquierdo de la
figura 4.9.La línea punteada negra horizontal y vertical indican los niveles de 80 ppbv y 6 ppmv de
O3 y H2O, respectivamente.
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Figura 4.11: Gráfico de distribución vertical de las muestras durante SouthTRAC según su grado
de mezcla utilizando los indicadores fmezcla,1 y fmezcla,2. Los paneles superior grafican la dispersión
vertical de las muestras según el grado de mezcla estimado por los indicadores fmezcla,1 (panel superior
izquierdo) y fmezcla,2 (panel superior derecho). Los paneles inferiores grafican los histogramas de las
distribución de las muestras para distintos rangos de grados de mezcla, indicados en la leyenda,
para fmezcla,1 (panel inferior izquierdo) y fmezcla,2 (panel inferior derecho). Los histogramas están
agrupados en intervalos de 500 m.

Este evento representa un ejemplo de intercambio entre estratósfera y tropósfera, donde aire
troposférico alcanzó la estratósfera baja, lo cual se demuestra con los altos niveles de ozono
observados en esas parcelas.

Ahora, para cuantificar el impacto de los procesos de mezcla, en la figura 4.10 se muestra el
gráfico de correlación entre la razón de mezcla de H2O y O3, en conjunto con los indicadores
del grado de mezcla fmezcla,1(x, y) (ecuación 3.1) y fmezcla,2(x, y) (ecuación 3.2). Estos gráficos
muestran lo esperado para sus valores. Por una parte, el valor de fmezcla,1(x, y) indica mayor
grado de mezcla (cercano a 1) mientras más alejada, en términos de niveles de razón de
mezcla de O3 y de H2O, están las parcelas de los reservorios y de la intersección entre los
niveles límites de O3 y H2O que definen los reservorios de la tropósfera y la estratósfera,
respectivamente. Mientras que por otra parte, fmezcla,2(x, y) muestra altos grados mezcla
(cercanos a 0,5) si las parcelas están alejadas de los reservorios.

La figura 4.11 muestra la distribución vertical de los indicadores del grado de mezcla
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(paneles superiores), fmezcla,1(x, y) y fmezcla,2(x, y), y los histogramas de la distribución vertical
filtradas para diferentes rangos de grados de mezcla según el indicador (paneles inferiores).
Los rangos para los filtros se encuentran en la leyenda de cada gráfico. Primero se observa
que la mayor parte de las parcelas de aire que presentan algún grado de mezcla, sobre 0,1
para fmezcla,1(x, y) y entre 0,05 y 0,95 para para fmezcla,2(x, y), se concentran entre 7,5 y 12,5
km de altitud, según ambos indicadores. Según fmezcla,1(x, y), se tienen parcelas de aire que
superan el valor 0,8 en varías ocasiones entre 9 y 12 km, alcanzando el máximo cerca de los
12 km. Por otra parte, según fmezcla,2(x, y), parcelas de aire con alto grado de mezcla, valores
cercanos a 0,5, están presentes entre 8 y 12 km.

Luego, a partir de los histogramas se observa que, en general, a mayor grado de mezcla
(paneles inferiores de la figura 4.11), tanto fmezcla,1(x, y) como fmezcla,2(x, y), las parcelas de
aire se ubican mayormente entre 9 y 12 km de altitud. No obstante, según fmezcla,2(x, y), la
distribución de las parcelas respecto a la altitud tiende a ser más homogénea, a diferencia
de lo obtenido por fmezcla,1(x, y), que muestra mayor presencia de parcelas con mayor grado
de mezcla entre 10,5 y 12 km. Por lo tanto, se tiene que aunque existan procesos de mezcla
entre aire estratosférico y troposférico sobre los 6 km, la mezcla tiende a ser más importante
entre 9 y 12 km.

4.1.6. Análisis del impacto del calentamiento súbito estratosférico
de 2019

En esta sección se evalúa el potencial impacto que pudo ocasionar el desarrollo del calen-
tamiento súbito estratosférico antártico de 2019 (Lim et al., 2020, 2021) sobre la abundancia
de ozono en la tropósfera media y alta de la región de estudio. De acuerdo a lo descrito en
la literatura (Lim et al., 2020, 2021), el calentamiento súbito estratosférico de 2019 provocó
un menor agotamiento de ozono al interior del vórtice polar, un aumento en la temperatura
al interior del vórtice y un debilitamiento de la corriente en chorro polar estratosférica que
delimita al vórtice. Estos efectos se propagaron hacia la estratósfera baja y la tropósfera (Lim
et al., 2021). De esta manera, la estratósfera polar tenía disponible aire menos agotado en
ozono y de mayor temperatura, respecto a lo que se observa regularmente año a año, que
podría haber sido transportado hacia la zona de estudio en latitudes medias.

Para evaluar el potencial impacto del calentamiento súbito estratosférico se comparan
los perfiles verticales de razón de mezcla de ozono, temperatura y viento zonal, registrados
durante la primavera de 2019, medidos tanto por los ozonosondeos de Ushuaia como por
HALO durante SouthTRAC, con los perfiles registrados entre 2008 y 2018 en Ushuaia, que
se considera el periodo de referencia en esta sección. Estas variables ya han sido utilizadas
en trabajos previos para analizar el impacto de los calentamientos súbitos estratosféricos en
la atmósfera, tanto en sus propiedades químicas, dinámicas y termodinámicas (Lim et al.,
2021). Las figuras 4.12, 4.13 y 4.14 muestran la distribución de los perfiles verticales de razón
de mezcla de ozono, temperatura y viento zonal para septiembre y noviembre.

La razón de mezcla de ozono desde la superficie hasta 8 km de altitud durante septiembre
muestra que los niveles registrados durante SouthTRAC, tanto lo medido por HALO como
los sondeos de Ushuaia, se encuentran dentro la variabilidad observada entre 2008 y 2018.
Sobre los 8 km se observa que en septiembre, tanto la mediana como los valores máximos
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Figura 4.12: Comparación de los perfiles verticales de distribución por nivel vertical de razón de
mezcla de ozono durante los meses de septiembre y noviembre de 2008 a 2019, entre Ushuaia con las
mediciones realizadas durante SouthTRAC en primavera de 2019. En el panel izquierdo se muestran
la distribución por nivel vertical de razón de mezcla de septiembre y en el derecho se muestran
los perfiles de noviembre. Los perfiles verticales de distribución se calculan para los ozonosondeos
lanzados desde Ushuaia en el periodo 2008-2018 y para los perfiles verticales obtenidos de los perfiles
de ascenso y descenso de HALO. Los perfiles verticales de los sondeos de Ushuaia lanzados en 2019
se muestran individualmente. Los perfiles verticales de la distribución se calculan cada 100 m.

de los registros de HALO son mayores en comparación al periodo 2008-2018, sin embargo,
los perfiles individuales de Ushuaia muestran lo contrario (valores más bajos de lo normal).
En noviembre se observa que la distribución registrada por SouthTRAC no presenta cambios
significativos respecto al periodo de referencia, a excepción de lo que se observa entre 11 y 12
km, donde se observan valores más altos. Por otra parte, los perfiles individuales de Ushuaia
registraron altos valores de razón de mezcla sobre los 8 km en noviembre.

Para los perfiles verticales de temperatura se observa un comportamiento similar a lo visto
para ozono en septiembre. Bajo los 9 km, la distribución de temperatura durante septiembre
de 2019 muestra valores dentro de la variabilidad normal. Sobre los 9 km, la temperatura
registrada por HALO es mayor al periodo de referencia, con medianas y valores máximos en
torno al percentil 90 de 2008-2018, sin embargo, los perfiles de Ushuaia de 2019 muestran
valores más bien bajos respecto a SouthTRAC. Durante noviembre de 2019, en general se
observa que las distribuciones de temperatura tanto de SouthTRAC como de los perfiles
individuales de Ushuaia se encuentran dentro de la variabilidad de 2008-2018, sin embargo,
los perfiles individuales muestran valores más altos de lo normal.

El viento zonal observado durante 2019, tanto en septiembre como en noviembre, muestra
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Figura 4.13: Similar a la figura 4.12, pero se comparan los perfiles verticales de temperatura.

Figura 4.14: Similar a la figura 4.12, pero se comparan los perfiles verticales de viento zonal.

magnitudes menores al periodo 2008-2018 en casi todo el perfil. En septiembre, dos de los
perfiles individuales de Ushuaia muestran valores mínimos menores al periodo de referencia.
Durante noviembre la distribución de los valores de viento es más acotada en torno a valores
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bajos, es decir, muestra magnitudes menas intensas al periodo de referencia. Esto también
se observa en los perfiles individuales.

Las mediciones in situ de SouthTRAC comprueban los impactos en la tropósfera alta
descritos por Lim et al. (2021), y que fueron calculados a partir de modelos atmosféricos.
Las anomalías positivas de ozono y temperatura observadas durante septiembre sobre los 8
km de altitud son consistentes con el transporte de parcelas de aire desde la estratósfera
polar antártica durante 2019 hacia la zona de estudio en latitudes medias, sin embargo, no se
observan cambios apreciables durante noviembre. Mientras tanto, el debilitamiento del viento
zonal durante toda la campaña es consistente con la corriente en chorro debilitada durante
el calentamiento súbito.

4.2. Caso de intercambio entre estratósfera y tropósfera
En la siguiente sección se realiza el análisis de un caso de intercambio entre estratósfera y

tropósfera ocurrido entre el 8 y el 13 de septiembre de 2019 en la zona de estudio. Este evento
es elegido debido a los registros obtenidos durante este periodo: mediciones durante el vuelo
ST07 de SouthTRAC el 9 de septiembre, y el registro de ozono superficial en Cerro Tololo,
el cual muestra un incremento en las razones de mezcla de ozono, tal como se muestra en la
figura 4.24 y que se describe más adelante. Además, se cuenta con los ozonosondeos lanzados
durante el 9 de septiembre desde Ushuaia y Marambio.

4.2.1. Condición sinóptica

La condición sinóptica durante el evento de intercambio entre estratósfera y tropósfera
queda descrita en la figura 4.15. Esta condición corresponde desarrollo de una baja segregada
producto de un quiebre de onda de Rossby anticlónico (Ndarana & Waugh, 2010) ocurrido
entre el 8 y 13 de septiembre de 2019. La ocurrencia de intrusiones estratosféricas en Cerro
Tololo ya ha sido relacionada al desarrollo de bajas segregadas (Rondanelli et al., 2002),
mientras que otros trabajos han asociado las intrusiones estratosféricas ocurridas en otras
regiones del mundo al desarrollo de quiebres de ondas de Rossby (Jing et al., 2020). En
la figura 4.15 se muestra la vorticidad potencial, altura geopotencial y viento en el nivel
isentrópico de 315 K, obtenido del reanálisis ERA5, entre el 8 y el 13 de septiembre a las 12
UTC cada 24 horas.

Desde el 8 al 9 de septiembre se observa el desarrollo de una vaguada en altura de gran
extensión latitudinal que se propaga desde latitudes altas hasta los 30 ◦S, con una orientación
noroeste-sureste. Durante el día 9 se observa un filamento de alta vorticidad potencial (alto
|PV |) que se propaga con la vaguada hacia latitudes subtropicales. Por otra parte, se aprecia
un filamento de baja vorticidad potencial (bajo |PV |) con dirección hacia el polo entre 55 ◦S
y 70 ◦W, hacia al este de la península Antártica.

El 10 de septiembre se observa un aumento en la orientación noroeste-sureste de la va-
guada, lo cual genera la segregación de una baja presión en altura, denotada por el núcleo
de alta vorticidad potencial separada del flujo de la corriente en chorro subpolar. El 11 se
observa que la baja se ha deformado y ya ha pasado mayormente hacia al este de Los Andes.
Hacia los días 12 y 13, la baja segregada ya ha sido advectada completamente hacia el este
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Figura 4.15: Condición sinóptica durante el evento de STE entre el 08 y el 13 de septiembre de 2019.
Es mostrado en colores la vorticidad potencial (PV), en contornos negros la altura geopotencial y el
vector viento, en el nivel de temperatura potencial de 315 K. Valores de vorticidad potencial sobre
-1 PVU son mostrados en blanco.
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de Los Andes, donde ésta es destruida, posiblemente por la ocurrencia de procesos diabáticos
en la región. Durante el día 13 se observa el inicio de un nuevo quiebre de onda anticiclónico
en torno a 95◦O y 45◦S.

4.2.2. Impacto en latitudes medias

Como se mencionó, el vuelo ST07 de SouthTRAC, del 9 de septiembre de 2019, realizó
mediciones a través de la vaguada descrita anteriormente, un día antes de la segregación de
la baja en altura. La figura 4.16 muestra el trayecto de HALO sobre el campo de vorticidad
potencial en 315 y 350 K. Mediante las mediciones de HALO durante este vuelo, es posi-
ble analizar el impacto del intercambio entre estratósfera y tropósfera en latitudes medias.
Además, se cuenta con los ozonosondeos de Ushuaia y Marambio.

(a) (b)

Figura 4.16: Condición sinóptica de vorticidad potencial a (a) 315 K y a (b) 350 K durante el 9
de septiembre de 2019 a las 12 UTC. Campo de vorticidad potencial obtenido de ERA5. Valores
sobre -1 PVU no mostrados. Se muestran las ubicaciones de Cerro Tololo (TLL), Río Grande (RG),
Ushuaia (USH) y Marambio (MM) con triángulos rojos. La línea negra indica la ruta de vuelo de
HALO durante vuelo ST07. Los círculos verdes indican tramos del vuelo indicados en figura 4.17.

La figura 4.17 muestra las series de tiempo de distintas variables durante el vuelo de
HALO. Cabe destacar que gran parte del vuelo se realiza entre 12 y 14 km de altitud (entre
200 y 150 hPa y entre 340 y 370 K). Solo durante su ascenso y descenso, HALO registra bajo
estos niveles.

Al observar el comportamiento de las trazas atmosféricas durante el vuelo, se observa que
en los tramos A-B y C-D, las razones de mezcla de O3, HNO3 y NOy disminuyen, mientras
los valores de CH4 aumentan, sin embargo, HNO3 muestra una disminución más acotada
durante C-D. Este comportamiento viene acompañado con valores relativamente bajos de
|PV|, como ocurre en A-B, o con una marcada disminución de |PV|, como se observa durante
C-D.

Por otra parte, durante los tramos B-C y D-E, ocurre lo contrario, los valores de O3, HNO3
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Figura 4.17: Serie de tiempo del vuelo ST07 del día 9 de septiembre de 2019. Registros de tem-
peratura potencial, altitud de vuelo, presión son mostrados en el panel superior. Además se añade
vorticidad potencial, como magnitud (|PV|), obtenidos de ERA5 (interpolado en tiempo y espacio
de HALO durante el vuelo ST07). El panel inferior muestra las series de tiempo de razón de mezcla
de metano (CH4), ozono (O3), ácido nítrico (HNO3) y óxidos de nitrógeno reactivos (NOy). Tramos
con valores relativamente bajos de ozono sombreados en azul; tramos con incrementos relativos de
ozono sombreados en rojo; descenso de HALO hacia Río Grande sombreado en amarillo.

y NOy aumentan, alcanzando valores de 680, 2 y 4 ppbv respectivamente, mientras la razón
de mezcla de CH4 disminuye hasta valores de 1500 ppbv entre B-C y 1450 entre D-E. Los
valores de |PV| aumentan considerablemente durante estos tramos.

Para complementar con los registros in situ, se muestran los perfiles verticales obtenidos
por GLORIA para las razones de mezcla de O3, H2O y HNO3 en las figuras 4.18, 4.19 y
4.20, respectivamente. Al igual que en la figura 4.17, se analiza el comportamiento de estos
registros en los mismos tramos definidos anteriormente.

En el tramo A-B se observa que la tropopausa termal y la ozonopausa tienen altitudes
similares, mientras que la dinámica es un poco más baja, variando entre 8 y 10 km. Sobre
ellas, los valores observados de O3 varían en torno a 300 y 400 ppbv, los de HNO3 alcanzan
hasta 2,5 ppbv en algunas zonas, y los valores de H2O muestran concentraciones bajo los 10
ppmv. Bajo la tropopausa, se observan zonas con valores de O3 en torno a los 70 y 80 ppbv,
acompañados con valores de HNO3 entre 0,5 y 1 ppbv y valores de H2O entre 20 y 200 ppmv.

En los tramos B-C y D-E se observan razones de mezcla de O3 mayores a 500 ppbv y
mayores a 3 ppbv de HNO3, sobre los 11 km. La tropopausa dinámica alcanza los 6 km de
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Figura 4.18: Distribución vertical de razón de mezcla de ozono medido por GLORIA durante el
vuelo del 9 de septiembre de 2019. Tropopausa termal, indicada por puntos negros, calculada a
partir de las mediciones de temperatura obtenidas por GLORIA. Ozonopausa, indicada por línea
sólida gris, obtenida de las mediciones de ozono de GLORIA. Tropopausa dinámica, indicada por
línea segmentada magenta, obtenida de la interpolación lineal de vorticidad potencial de ERA5 en
los puntos de grilla del corte transversal de las mediciones de GLORIA.

Figura 4.19: Similar que figura 4.18, pero para H2O.

altitud en B-C y los 7 km en D-E y la ozonopausa alcanza los 8 km en ambos tramos. Por su
parte, la tropopausa termal tiene una gran diferencia entre las otras tropopausas, variando
entre 10 y 11 km en estos tramos. De esta forma, las bajas altitudes de la tropopausa dinámica
y de la ozonopausa son acompañadas de altos valores O3, sobre las 70 ppbv, altos valores
de HNO3, mayores a 1 ppbv, y de bajos valores de H2O, bajo los 5 ppmv, en torno a estas
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Figura 4.20: Similar que figura 4.18, pero para HNO3.

altitudes.

A diferencia de los tramos anteriores, el tramo C-D muestra una tropopausa bien elevada,
bajo sus tres definiciones, alcanzando una altitud cercana a los 12 km. En todo el perfil se
observan valores de O3 y HNO3 más bajos que los observadas en B-C y D-E, especialmente
entre 6 km y la tropopausa. Además, se observan altos valores de razones de mezcla de H2O,
hasta 20 ppmv a 10 km.

El descenso de HALO hacía Río Grande, indicado como la sección E de la figura 4.17, se
grafica como perfil vertical en la figura 4.21. En esta figura se añaden las mediciones obtenidas
de los ozonosondeos lanzados desde Ushuaia y Marambio para temperatura y razón de mezcla
de ozono. Los perfiles de vorticidad potencial se obtuvieron de ERA5.

Primero hay que mencionar el nivel de la tropopausa obtenido para cada ubicación. Por
una parte, las tropopausas termales en las tres ubicaciones se encuentran entre ∼11 y ∼12 km
de altitud. Además, tanto en Ushuaia como en Marambio, la tropopausa tiene una altitud
similar bajo sus tres definiciones. Por otra parte, en Río Grande se observan diferencias
significativas entre las tres tropopausas, ubicadas a 6,5, 8 y 12 km de altitud la dinámica, la
ozonopausa y la termal, respectivamente.

Las razones de mezcla de ozono observadas son similares bajo los 5 km de altitud en las
tres ubicaciones, con valores entre 30 y 40 ppbv de ozono, sin embargo, éstas difieren sobre
este nivel. Entre 5 y 7,5 km de altitud se observa una capa con alto contenido en ozono
en Ushuaia, con un máximo de ∼90 ppbv. Luego, sobre esta capa se observan valores cerca
de 40 ppbv hasta los 10 km en Ushuaia. Sobre los 7 km, la razón de mezcla de ozono en
Río Grande muestra valores mayores a las de Ushuaia y Marambio hasta los 10,5 y 12 km,
respectivamente, superando los 300 ppbv de ozono bajo la tropopausa termal. Por otra parte,
el en Marambio se observan valores casi constantes, entre 30 y 40 ppbv, hasta los 11 km.
Sobre los 12 km, en los tres sitios se encuentran valores similares de ozono.
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Figura 4.21: Perfiles verticales de temperatura, razón de mezcla ozono y vorticidad potencial en
Ushuaia (USH), Marambio (MM) y Río Grande (RG) el 9 de septiembre de 2019. Perfiles de tem-
peratura y ozono en Ushuaia y Marambio obtenidas de los ozonosondeos. Perfil de temperatura y
razón de mezcla de ozono en Río Grande obtenida de las mediciones de HALO durante su descenso.
Los perfiles de vorticidad potencial (PV) son obtenidos de ERA5 para las ubicaciones de Ushuaia,
Marambio y Río Grande (interpolada a la trayectoria de HALO durante el vuelo usando resolución
temporal de 1 hora). En líneas segmentadas, punteadas y segmentada-punteada se indican las tro-
popausas termales, ozonopausas y tropopausas dinámicas, respectivamente, obtenidas de los perfiles
verticales.

Figura 4.22: Perfiles verticales de razón de mezcla de H2O, HNO3 y CO en Río Grande el 9 de
septiembre de 2019. La altitud de cada tropopausa se indica de igual manera que en la figura 4.21.

La figura 4.22 muestra las razones de mezcla de H2O, HNO3 y CO registradas durante el
descenso de HALO hacia Río Grande. A partir de esta figura se observa una clara disminución
desde los 6000 ppmv de H2O en superficie hasta los 10 ppmv cerca de 7,5 km, entre la
tropopausa dinámica y la ozonopausa. Sobre la ozonopausa, el H2O se mantiene entorno a
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unas pocas unidades de ppmv. El perfil de HNO3 muestra valores entre 0,3 y 0,5 ppbv entre 3
km y la tropopausa dinámica. Sobre ésta, su razón de mezcla aumenta, especialmente sobre la
ozonopausa, alcanzando valores mayores a 1,4 ppbv. Las razones de mezcla de CO muestran
valores casi constantes entre la superficie y la ozonopausa, siendo su nivel un poco mayor a
60 ppbv. Sobre la ozonopausa se observa una disminución considerable de CO, hasta los 20
ppbv sobre la tropopausa termal.

Mientras tanto, la capa enriquecida en O3 en Ushuaia observada a 6,5 km es consistente
con la capa de alto |PV| y con la capa de inversión térmica, de alrededor de 500 m de espesor,
encontradas a la misma altitud en los perfiles de temperatura y vorticidad potencial (ver figura
4.21). La estructura del perfil observado en Ushuaia sugiere el desarrollo de un plegamiento
de la tropopausa (tropause folding), que permitió el descenso de aire estratosférico, rico en
O3, a estas altitudes. La figura 4.23a muestra el perfil longitudinal de vorticidad potencial
en torno a Ushuaia. Esta figura muestra el plegamiento de la tropopausa dinámica en esta
región, donde el filamento de alto |PV|, ubicado al este del núcleo de la corriente en chorro,
alcanza los 500 hPa, coincidiendo con una zona de subsidencia, con descenso mayor a 0,2
Pa/s. Mientras que la figura 4.23b, similar a la figura 4.23a, muestra el perfil longitudinal de
la razón de mezcla de H2O de ERA5. Este último perfil también da cuenta de la intrusión
de aire estratosférico, donde aire deshidratado es transportado hacia la tropósfera, afectando
incluso hasta los 800 hPa, disminuyendo los niveles de H2O en torno a 100 ppmv.

Para explicar el comportamiento observado de las trazas atmosféricas se utiliza la vor-
ticidad potencial como trazador de parcelas de aire debido que ésta se conserva durante
movimientos adiabáticos y sin fricción. De esta manera, parcelas de aire con altos valores de
|PV| son reconocidas como parcelas de aire provenientes de la estratósfera. Parcelas de aire
al interior del vórtice polar presentan valores más altos de |PV|.

Considerando lo anterior, cuando los registros analizados anteriormente muestran incre-
mentos en las razones de mezcla de O3 y HNO3 (tramos B-C y D-E), se asocia a que estas
parcelas de aire corresponden a parcelas estratosféricas polares debido que también se observa
un incremento de |PV|. Esto se debe a la propagación latitudinal y vertical de la vaguada,
como se puede ver en la figura 4.16, donde se transporta aire estratosférico polar enriquecido
en O3 y HNO3. Contrario a lo observado en O3 y HNO3, durante estos tramos se observan
disminuciones en las razones de mezcla de CH4 y H2O. Por su parte, el CH4 presenta bajos
valores debido a que este es altamente fotolizado y óxidado en la estratósfera, mientras que el
aire estratosférico es bastante deshidratado, especialmente el polar, por lo que estas parcelas
son pobres en H2O.

Por el contrario, cuando se observan disminuciones en las razones de mezcla de O3 y HNO3,
e incrementos en CH4 y H2O, es cuando HALO pasa por las zonas de bajo |PV|. Dado esto,
las parcelas de aire medidas en estos tramos podrían responder a dos posibles patrones: que
haya ocurrido un proceso de mezcla entre parcelas troposféricas y estratosféricas, o que sean
parcelas estratosféricas de latitudes medias, ya que éstas tienen menores valores de |PV|
en comparación a la estratósfera polar. En los tramos A-B y C-D, los valores de las trazas
atmosféricas y de |PV| dan cuenta de parcelas de aire con características más troposféricas,
debido a los niveles más elevados de CH4 y más bajos de O3 y HNO3. A su vez, los registros de
GLORIA muestran que en el tramo C-D, ubicado en la zona de bajo |PV|, niveles tropósféricos
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(a)

(b)

Figura 4.23: Perfil longitudinal a 54,75°S de (a) vorticidad potencial y (b) razón de mezcla de vapor
de agua en niveles isobáricos el 9 de septiembre de 2019 a las 12 UTC. Tropopausa dinámica indicada
en línea segmentada rojo oscuro. Contornos grises claro indican temperatura potencial cada 5 K.
Magnitud del viento igual a 30 y 40 m/s mostrados como contornos verdes. Contornos segmentados
negros indican velocidad vertical igual a 0,2 Pa/s. Línea gruesa negra vertical indica la posición
estimada de Ushuaia. Campos obtenidos de ERA5.

de O3, HNO3 y H2O se observan hasta 12 km, en comparación a los otros tramos en esta
misma altitud.

Además, HALO realiza su descenso a través de la zona de alto |PV| en la vaguada, especí-
ficamente por la zona donde ocurre el plegamiento de la tropopausa (ver figura 4.16). Es en
esta zona donde ocurre el descenso de aire estratosférico polar, rico en trazas estratosféricas
(O3, HNO3) y pobre en trazas troposféricas (CO, H2O), lo cual explica el incremento de O3

y disminución de H2O, tan abajo como 8 km de altitud. Por otro lado, los ozonosondeos de
Ushuaia y Marambio midieron en la zona del filamento de bajo |PV| (ver figura 4.16), lo cual
explica los bajos valores de O3 hasta los 11 km, ya que esta sería una zona con características
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troposféricas, es decir, con bajos niveles de ozono. Esto resalta el hecho de que a pesar de
estar a ∼120 km de distancia Río Grande, Ushuaia presenta bajos valores de O3 en su perfil,
a excepción de la capa enriquecida a 6,5 km.

4.2.3. Impacto en latitudes subtropicales

La figura 4.24 muestra la serie de tiempo de razón de mezcla de ozono superficial registrada
en la estación Cerro Tololo. En la serie temporal se observan valores de ozono entre el 9 y el
11 de septiembre, en torno a los 30 ppbv, el cual tiene un ciclo diario con una amplitud de ∼5
ppbv durante estos días. Luego, desde el día 11 hasta el 12 se observa un aumento sostenido
de los valores de ozono, donde el ciclo diario ha sido inhibido, alcanzando un máximo de
∼43 ppbv, es decir, un incremento de 13 ppbv de ozono en aproximadamente 24 horas. Altos
valores de ozono, sobre 40 ppbv, se mantienen a lo largo del día 12 hasta primeras horas del
día 13. Finalmente, los valores de ozono disminuyen hacia mediados del día 13 recuperándose
el ciclo diario de ozono.

Figura 4.24: Razón de mezcla horaria de ozono superficial medida en Cerro Tololo durante el evento
de STE de septiembre de 2019. Sombreado en rojo se indica el periodo de tiempo donde la razón de
mezcla tiene un aumento sostenido.

Para identificar el origen de las parcelas de aire que inducen el incremento de ozono
observado, se calculan las retrotrayectorias que llegan a Cerro Tololo entre los días 11 y 12 de
septiembre. Las trayectorias se inicializan a 2250 m s.n.m., es decir, a 50 m sobre la ubicación
de la estación. En la figura 4.25a se muestran las retrotrayectorias calculadas y en la figura
4.25b se muestra el gráfico altitud versus tiempo de las trayectorias.

La figura 4.25a muestra varios orígenes y trayectorias de las parcelas que arriban a Cerro
Tololo durante el periodo de estudio. Las parcelas de aire que no sobrepasan los 4 km de
altitud presentan un origen disperso sobre la costa del Pacífico sur-oriental, con parcelas que
provienen desde el norte de Cerro Tololo, otras desde el sur y otras desde el océano. Por
otra parte, aquellas parcelas que sobrepasaron los 5 km en algún punto de su trayectoria, en
algunos casos alcanzando hasta los 10 km de altitud, presentan un origen de entre 180 y 160
◦O. En general, éstas últimas lograron su mayor altitud entre 60 y 75 ◦S, para luego, empezar
su descenso sobre el Pacífico, mientras que otras descendieron desde lado este de Los Andes.
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(a)

(b)

Figura 4.25: Retrotrayectorias de parcelas de aire que llegan a la estación Cerro Tololo entre el 11 y
el 12 de septiembre de 2019. (a) Trayectorias de parcelas de aire que llegan a la estación Cerro Tololo
entre el 11 y 12 de septiembre de 2019. La altitud inicial de la trayectorias es 2250 m s.n.m., es decir,
50 m sobre el nivel de la estación. (b) Gráfico de altura versus tiempo de las retrotrayectorias que
llegan a la estación Cerro Tololo los días 11 y 12 de septiembre de 2019. En rojo se muestran las
trayectorias que llegan el día 12 de septiembre.

En la figura 4.25b se muestra que las parcelas que llegan a Cerro Tololo durante el 12 de
septiembre tienen su origen en niveles superiores, sobre los 6 km de altitud. Incluso, algunas
parcelas descienden desde los 10 km desde el 9 de septiembre. La mayoría de las parcelas
descienden desde los 5 a 7 km hacia la superficie durante las 24 horas previas a su llegada a
la estación. Por otra parte, las trayectorias que llegan el día 11 tienen su origen preferente
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en niveles inferiores a la altitud de la estación.

Las figuras 4.26a y 4.26b muestran la evolución temporal del perfil vertical de vorticidad
potencial y de razón de mezcla de vapor de agua en Cerro Tololo, respectivamente, en conjunto
con la evolución de la velocidad vertical y la tropopausa dinámica. Antes del medio día del
11 de septiembre se observa un marcado ascenso hasta los 400 hPa, con magnitudes mayores
a 0,6 Pa/s. Esto se debe al forzamiento dinámico de escala sinóptica de la prevaguada en
altura (figura 4.15). Este ascenso mantiene los niveles de vapor de agua sobre las 6000 ppmv
a la altitud de la estación.

(a)

(b)

Figura 4.26: Evolución temporal del perfil vertical en 30,25◦S 70,75◦O de (a) vorticidad potencial
y (b) razón de mezcla de vapor de agua en niveles isobáricos entre el 9 y el 14 de septiembre de
2019. Tropopausa dinámica mostrada en línea segmentada rojo oscuro. Temperatura potencial en
contornos gris claro cada 5 K. Velocidad vertical igual a 0,2 en contorno negro segmentado. Velocidad
vertical igual a -0,6 Pa/s en contorno negro punteado. Campos obtenidos de ERA5. Línea gruesa
negra horizontal indica el nivel de presión aproximado de la estación de Cerro Tololo a 2200 m s.n.m..

Posterior a las 12 UTC del día 11 y hasta las 12 UTC del día 12, se observa subsidencia,
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con magnitud mayor a 0,2 Pa/s, hasta los 300 hPa. La subsidencia ocurre tras el paso de
la predorsal en altura, debido al forzamiento dinámico que ésta ejerce a escala sinóptica. La
subsidencia coincide con el incremento relativo de vorticidad potencial bajo la tropopausa,
hasta los 600 hPa, y con la disminución de la razón de mezcla de vapor de agua, alcanzando
valores entre 400 y 1000 ppmv, hacia la altitud de la estación. De esta manera, la subsidencia
fuerza el transporte de aire estratosférico, con relativamente altos valores vorticidad potencial,
rico en ozono y pobre en vapor de agua, hacia la tropósfera baja en Cerro Tololo. Este
mecanismo corresponde a lo explicado por el trabajo de Rondanelli et al. (2002).
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Capítulo 5

Discusión

5.1. Composición química en la región de Ushuaia

Como se detalló anteriormente, los valores observados en el perfil vertical de ozono sobre
Ushuaia a lo largo del año son consistentes con lo encontrado en lugares con baja influencia
antrópica, es decir, atmósferas remotas o prístinas (Bourgeois et al., 2020). El ciclo anual del
perfil vertical de ozono es consistente con estudios previos en Ushuaia (Adame et al., 2019) y
con otras zonas del hemisferio sur en latitudes similares (Bourgeois et al., 2020; Greenslade
et al., 2017). Para efectos de este estudio, se identificaron dos zonas o capas del perfil vertical
con ciclos anuales opuestos que controlan la abundancia de ozono en la tropósfera de la
región.

La primera zona abarca desde la superficie hasta 5 km de altitud, es decir, desde la
tropósfera baja hasta la tropósfera media. En ésta se observó un máximo de ozono en invierno
y principios de primavera y un mínimo hacia el verano (ver figura 4.1a). Esto es similar a lo
encontrado en otros sitios sub-antárticos y antárticos, por ejemplo, en la isla de Macquarie
(Greenslade et al., 2017). En estas regiones se propone que domina la destrucción fotoquímica
neta en el régimen de formación-destrucción de ozono, lo cual se debería a los bajos niveles
de óxidos de nitrógeno.

La segunda zona, ubicada entre 5 y 12 km, abarcando la tropósfera media y alta, y parte
de la estratósfera baja, se identificó un máximo de ozono en invierno y primavera. Este
incremento podría atribuirse al incremento del flujo de ozono desde la estratósfera debido
al incremento de la actividad baroclínica en esta época del año (Bourgeois et al., 2020). Un
incremento de la actividad baroclínica se asocia un mayor desarrollo de sistemas frontal, bajas
segregadas o plegamientos de la tropopausa, fenómenos atmosféricos que inducen eventos
de transporte de ozono desde la estratósfera. De entre estos fenómenos destacan las bajas
segregadas, ya éstas han mostrado un máximo de ocurrencia entre invierno y primavera en
Sudamerica (Fuenzalida, 2005), lo que sugiere que éstas pueden ser el principal mecanismo
que induce el transporte de ozono estratosférico hacia la tropósfera. Además de esto, el
desarrollo de ondas de graves debido a la cordillera de Los Andes en esta región también
contribuye al transporte de ozono desde la estratósfera (Ohyama et al., 2018). También es
posible que un incremento de la mezcla turbulenta entre estratósfera y tropósfera hacia el
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verano, debido al posicionamiento del núcleo de la corriente en chorro a una latitud más
cerca de Ushuaia (Garreaud, 2009), contribuya al incremento de ozono en verano en torno a
8 km. Por otra parte, el posible régimen de destrucción fotoquímico a estas altitudes, similar
al observado en la tropósfera baja, contribuye en menor medida al máximo de invierno y
primavera mediante una menor destrucción de ozono. En esta zona se identificó la zona de
intercambio entre la estratósfera y la tropósfera como la zona de mayor variabilidad de ozono
en los perfiles verticales.

Durante primavera, a partir del agrupamiento de los perfiles de ozono en Ushuaia, se
identificó que el mecanismo que influye en la mayor parte de la variabilidad de ozono en
la tropósfera libre, sobre los 5 km de altitud, es causado por intrusiones estratosféricas. Se
identificó que incrementos de ozono asociados a intrusiones de ozono corresponden a 20%
de los perfiles entre 2008 y 2019, pudiendo alcanzar verticalmente hasta los 7 km de altitud.
Estas intrusiones se relacionaron con el desarrollo de vaguadas y quiebres de onda de Rossby
ciclónico que transportan aire estratosférico polar hacia Ushuaia y hacia la tropósfera. Por
otra parte, el paso de una dorsal sobre Ushuaia mantiene niveles troposféricos de ozono tan
arriba como 12 km de altitud, como se observó en un 40% de los perfiles. Los perfiles de ozono
con niveles similares a la condición climatológica son explicados también por un condición de
vaguada pero posicionada al este Ushuaia. Esto probablemente generaría un menor transporte
de ozono estratosférico que la condición del grupo G3.

No obstante, hay que tener cuidado con la interpretación de los compuestos sinópticos,
ya que estos corresponden los promedios de días particulares clasificados únicamente por la
razón de mezcla entre 5 y 15 km. Por ejemplo, en el análisis del caso de estudio (sección 4.2
y subsección 4.2.2), el ozonosondeo fue clasificado en el grupo G1 (bajos niveles de razón de
mezcla de ozono), y su condición sinóptica fue bastante compleja, observándose un filamento
de baja magnitud de vorticidad potencial sobre Ushuaia y el desarrollo de un quiebre de
onda de Rossby anticiclónico que transporta ozono verticalmente al este de Ushuaia. Por
esta razón, los compuestos pueden estar enmascarando circulaciones atmosféricas diferentes
o de mayor complejidad a la observada en los promedios.

Al comparar las observaciones de ozono durante primavera entre Ushuaia, SouthTRAC y
ATom-3 (ver figura 5.1) se observó que, en general, son consistentes entre sí, encontrándose
las mediciones de SouthTRAC y ATom-3 dentro de la variabilidad normal en Ushuaia. Esto
permite sugerir que las condiciones de ozono registradas durante SouthTRAC y ATom-3 son
representativas para el periodo de primavera en Ushuaia, considerando algunas diferencias
sobre los 8 km, las cuales serán discutidas más adelante. Por lo tanto, se sugiere que las
condiciones fotoquímicas y dinámicas que regularon la abundancia de ozono registradas en
ATom-3 y SouthTRAC son representativos de lo que ocurre regularmente en Ushuaia.

5.1.1. Niveles de precursores y régimen fotoquímico

Los niveles observados de monóxido de carbono durante SouthTRAC, y los de óxidos de
nitrógeno durante SouthTRAC y ATom-3, dan cuenta de una baja perturbación antrópica
entre la superficie y 7 km, incluso hasta más arriba dependiendo del nivel de la tropopausa.
Los niveles de óxidos de nitrógeno en la tropósfera libre varían desde unos pocos pptv hasta
alrededor de cien pptv (monóxido de nitrógeno bajo 40 pptv y dióxido de nitrógeno bajo 80
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Figura 5.1: Comparación entre los perfiles verticales de razón de mezcla de ozono entre los perfiles de
Ushuaia durante primavera entre 2008 y 2019, los perfiles de SouthTRAC y los perfiles de ATom-3.
Las líneas sólidas indican las medianas de cada grupo. Las líneas segmentadas indican los percentiles
10 y 90 de las distribuciones de ozono por altitud. Las medianas y percentiles fueron calculadas a
partir de los agrupamientos de los datos cada 500 m.

pptv), los cuales se encuentran dentro del rango de niveles requeridos para que la destrucción
fotoquímica de ozono domine por sobre la producción en estas regiones. El nivel requerido de
óxidos de nitrógeno para que domine la producción fotoquímica depende de diversos facto-
res, radiación solar, temperatura, humedad y la abundancia de otras especies precursoras de
ozono. Así, varios estudios han estimado distintos niveles de monóxido de nitrógeno (especie
que representa a los óxidos de nitrógeno) para distintos sitios, ubicados en ambientes marinos
y con baja contaminación, bajo diferentes condiciones, encontrando valores del orden de entre
10 y 50 pptv (por ejemplo en Carpenter et al. (1997), Lee et al. (2009) y referencias auto-
contenidas). En la tropósfera libre también se ha estimado los niveles críticos de monóxido
de nitrógeno, con niveles que varían entre 5 y 40 pptv sobre los 2 km (Bozem et al., 2017;
Cantrell, 2003; Reeves et al., 2002).

De esta manera, se explicaría que cuando aumenta la radiación, desde invierno a verano, se
incremente la destrucción fotoquímica de ozono en la tropósfera libre, hasta aproximadamen-
te 7 km, por sobre la producción, a diferencia de lo que ocurre en atmósfera contaminadas.
Esta destrucción se debería, según diversos estudios (Monks, 2000), al incremento de la fotó-
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lisis de ozono (reacción 2.41), en presencia de vapor de agua (reacción 2.42), y al incremento
de la destrucción por reacción de ozono con radicales hidroxilo (reacción 2.9) e hidroperoxilo
(reacción 2.11). Mientras que en invierno, al disminuir la radiación y el vapor de agua dis-
ponible, disminuyen estos sumideros de ozono, permitiendo su acumulación en la tropósfera
libre.

Es necesario destacar que dada la limitación temporal de estas campañas de medición,
no permite analizar ni la evolución diaria y ni la anual de las trazas atmosféricas que dan
cuenta del régimen de formación fotoquímica de ozono. Por este motivo, los niveles observados
de óxidos de nitrógeno, por ejemplo, solamente dan indicios de que desde la tropósfera libre,
baja hasta la media y alta, domina un régimen de destrucción de ozono durante SouthTRAC.
Para aumentar la certeza respecto al régimen fotoquímico es necesario identificar cuánto es
la producción y destrucción fotoquímica de ozono en la región, para lo cual se recomienda el
uso de modelos químicos que permitan cuantificar cada uno de estos términos, tal como se
ha utilizado en estudios anteriores (Bozem et al., 2017; Cantrell, 2003; Monks et al., 2000;
Reeves et al., 2002).

A pesar de los bajos niveles de perturbación antrópica, esta región puede ser susceptible al
transporte de contaminantes precursores de ozono, tal como se registró durante el vuelo del
25 de noviembre de 2019 de SouthTRAC. Este día se observaron elevados niveles de monóxido
de carbono entre 10 y 12 km (figura 4.6b) de altitud. Este evento fue estudiado en el trabajo
de Kloss et al. (2021), en el cual se atribuyó este incremento de monóxido de carbono a
las emisiones de los incendios forestales de Australia de 2019. Este evento da cuenta de la
ocurrencia de eventos de transporte intercontinental de contaminantes precursores de ozono
hacia la zona de intercambio de la región.

Los valores de reactividad OH durante ATom-3 también dan cuenta del bajo impacto
de emisiones de contaminantes en la región (Thames et al., 2020). Esto es consistente con
los bajos niveles de especies, respecto a otras regiones del mundo, encontradas durante las
campañas, como el monóxido de carbono y los óxidos de nitrógeno. A pesar de que los valores
de reactividad OH en la tropósfera media y alta se encontraron mayormente bajo el límite
de detección, impidiendo conocer su valor real, esto resalta aún más el hecho de una relativa
baja abundancia de especies que consuman radical hidroxilo. Por lo tanto, la oxidación del
metano y monóxido de carbono son el principal mecanismo de consumo del radical hidroxilo
en la región (reacción 2.43), especialmente la oxidación del monóxido de carbono debido a su
mayor reactividad con el radical hidroxilo, como se ha indicado por ejemplo en el trabajo de
Lelieveld et al. (2016).

Por último, se sugiere que el metano sería el principal precursor de ozono en la tropósfera
libre de la región debido los bajos niveles de los demás precursores. Esto es posible debido
a que la cadena de reacciones que inicia la oxidación de metano tiene mayor potencial de
formación que la oxidación del monóxido de carbono, a pesar de consumir más lento el radical
hidroxilo. Esto ha sido comprobado en diversas investigaciones, por ejemplo en Wang & Prinn
(1999). Lamentablemente, durante SouthTRAC no se midieron los niveles de metano en la
tropósfera, lo cual no permitió comparar los niveles de metano con lo observado en 2017
durante ATom-3. Así, dentro de un contexto de incremento global de metano, es necesario
mejorar el conocimiento sobre el rol del metano como precursor de ozono en la región de
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estudio.

5.1.2. Intrusiones estratosféricas

En la zona de intercambio, además de la alta variabilidad en los valores de ozono, y que fue
consistente entre las campañas, se observó una alta variabilidad de otras trazas atmosféricas,
como el ácido nítrico, óxidos de nitrógeno, óxidos de nitrógeno reactivos totales, vapor de
agua, monóxido de carbono y metano (este último solo medido durante ATom-3). La alta
variabilidad se asoció a la ocurrencia de intrusiones estratosféricas, elevando los niveles de
especies más abundantes en la estratósfera (ozono, ácido nítrico, óxidos de nitrógeno reactivos
totales) y disminuyendo los niveles de las especies troposféricas en altitudes más bajas (vapor
de agua, monóxido de carbono y dióxido de carbono).

Hay que resaltar el hecho de que se observó una mayor variabilidad de óxidos de nitrógeno
en la zona de intercambio respecto a lo que se observó en la tropósfera libre durante South-
TRAC y ATom-3, permitiendo alcanzar niveles más altos que en la tropósfera libre, es decir,
sobre la capa límite y bajo la zona de intercambio. Normalmente, se asocian los óxidos de
nitrógeno a una especie troposférica, sin embargo, lo observado durante las campañas sugiere
que las intrusiones estratosféricas podrían ser fuentes de óxidos de nitrógeno para la tropósfe-
ra libre en la región de estudio. Estas especies podrían ser transportados directamente desde
la estratósfera o ser transportados como óxidos de nitrógeno reactivos, los cuales podrían
dar paso a la formación de óxidos de nitrógeno. De esta manera, dado que los óxidos de
nitrógeno son precursores de ozono, las intrusiones, además del ozono transportado, proveen
condiciones más favorables para la formación de ozono al incorporar más precursores en la
tropósfera libre, tal como se ha planteado en estudios previos (Bozem et al., 2017; Cantrell,
2003; Reeves et al., 2002). No obstante, la ocurrencia de tormentas eléctricas podría ser otra
posible fuente de óxidos de nitrógeno en la tropósfera alta.

A pesar de poder elevar los niveles de óxidos de nitrógeno, al mismo tiempo, las intrusiones
disminuyen los niveles de otros precursores, como el monóxido de carbono y el metano, como
indican los perfiles verticales de estas especies. Así, las intrusiones podrían estar alterando la
actividad fotoquímica de formación del ozono, al aumentar los niveles de un precursor pero
disminuyendo los niveles de otros.

Por otra parte, como se analizó en la sección 4.1.5., los intercambios de aire entre tropósfera
y estratósfera a través de procesos de mezcla también contribuyeron a regular los niveles de
razón de mezcla de ozono, específicamente entre 6 y 13 km de altitud, durante SouthTRAC.
Gracias al uso de los indicadores fmezcla,1(x, y) y fmezcla,2(x, y) se determinó que las parcelas
de aire más afectadas por mezcla durante SouthTRAC se encontraron entre 9 y 12 km de
altitud, a pesar de que estos indicadores tienen una diferencia física en sus formulaciones (ver
sección 3.8). De esta manera, se mostró la existencia de una transición desde la tropósfera a la
estratósfera con gradientes químicos más suaves debido a la ocurrencia de mezcla turbulenta
en latitudes medias del hemisferio sur. Esta capa de transición desde la tropósfera a la
estratósfera, que posee características químicas de ambas regiones, ya ha sido estudiada en
el hemisferio norte (Gettelman et al., 2011; Hoor et al., 2002; Kunz et al., 2009; Pan et al.,
2004; Schäfler et al., 2021).

A pesar de esto, no se identificó cuáles de las parcelas de la mezcla se encontraban en
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la tropósfera, ya que la mezcla observada en la figura 4.9 mostró parcelas presentes tanto
desde la estratósfera baja como desde la tropósfera. Por ejemplo, Pan et al. (2004). Para
cuantificar específicamente la influencia de los procesos de mezcla sobre los niveles de ozono
y otras trazas atmosféricas en la tropósfera es necesario identificar cuáles de las parcelas
medidas durante SouthTRAC se encontraban en la tropósfera, como ya han sido mostrada
en otros trabajos (Kunz et al., 2009; Pan et al., 2004). Así, para localizar la posición de las
parcelas de aire respecto a la tropopausa es necesario conocer la altitud de la tropopausa a
lo largo de las rutas de vuelo de HALO. La altitud de la tropopausa podría ser obtenida a
partir de modelos o reanálisis meteorológicos.

Otro aspecto que no se evalúo fue el mecanismo que induce la ocurrencia de procesos de
mezcla turbulenta en torno a la tropopausa. Otros trabajos han estudiado el impacto de la
estabilidad atmosférica en torno a la tropopausa y de los gradientes de viento cerca de las
corrientes en chorro en los procesos de mezcla (Kunz et al., 2009; Pan et al., 2004; Söder
et al., 2021). A pesar de que no es posible conocer exactamente los procesos de mezcla que
sufrió cada parcela de aire, es posible relacionar hasta cierto punto la condición meteorológica
en el instante de tiempo en que se realizaron las mediciones con la historia de mezcla de las
parcelas, tal como ya se ha realizado (Kunz et al., 2009; Schäfler et al., 2021).

5.1.3. Calentamiento súbito estratosférico

A pesar de haber identificado que los niveles de ozono bajo los 8 km se encontraban
dentro de la variabilidad en Ushuaia, tal como se observó en la sección 4.1.6. (ver figura
4.12), y como se mostró en la figura 5.1, en la zona de intercambio se observaron niveles más
elevados de ozono respecto a la climatología durante septiembre de 2019. Se sugiere que los
mayores niveles de razón de mezcla ozono registrados durante SouthTRAC, en torno a 55◦,
se deben al desarrollo del calentamiento súbito estratosférico Antártico de 2019, que permitió
el transporte latitudinal y vertical de aire estratosférico polar menos agotado en ozono (Lim
et al., 2021) hacia la tropósfera alta de Ushuaia. Esta causa se sustenta en otros impactos
del calentamiento observados en la mediciones de SouthTRAC.

Por este motivo, lo observado durante SouthTRAC es de gran valor, ya que entrega in-
formación con mediciones in situ en la tropósfera alta y estratósfera baja que comprueba
el impacto del calentamiento súbito estratosférico de 2019 hacia la tropósfera en latitudes
medias. Estas mediciones corroboran lo mostrado por modelos atmosféricos en el trabajo de
Lim et al. (2021). Además, las mediciones de SouthTRAC son de gran cobertura y resolución
espacial, en el borde del vórtice polar, y temporal, durante el periodo de primavera cuando
se desarrolló el calentamiento súbito, lo cual le da ventajas sobre los modelos y observaciones
satelitales en la zona de intecambio, ya que estos pueden entregar valores sesgados acerca de
los niveles de ozono en la zona de intercambio debido a los problemas de resolución vertical
que los productos de modelos o de satélites puedan tener en esta capa de la atmósfera, que
es de unos cuantos kilometros.

Por otra parte, SouthTRAC realizó gran parte de las mediciones en latitudes medias, en
torno al extremo sur de Sudamérica, ubicando sus mediciones preferentemente cerca del límite
del vórtice polar Antártico, aunque también pudo medir por debajo y al interior del vórtice
polar, que es donde el trabajo de Lim et al. (2021) calculó el impacto del calentamiento
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súbito en ozono, temperatura y viento. Por esta razón, SouthTRAC permitió observar el
impacto del calentamiento súbito de 2019 en latitudes medias. A su vez, el hecho de que las
mediciones no se encuentren mayormente al interior o bajo el vórtice polar pudo afectar el
análisis realizado y la comparación realizada respecto al trabajo de Lim et al. (2021), ya que
es necesario que primero haya ocurrido transporte latitudinal y vertical de aire estratosférico
desde el vórtice hacia Ushuaia (el cual ha sido identificado por Ohyama et al. (2018)) para
poder observar niveles más altos de ozono y mayor temperatura respecto a la climatología.

Si bien el calentamiento súbito de 2019 mostró un impacto directo en los niveles de ozono de
la tropósfera alta sobre la zona de estudio, también es posible identificar una forma indirecta
en la que el calentamiento súbito impactó en la composición química de la zona. Lim et al.
(2021) indica que el calentamiento súbito de 2019 fue el principal forzante atmosférico de
la severa temporada de incendios forestales en Australia entre primavera tardía y comienzos
de verano en 2019. De esta manera, el calentamiento súbito de 2019 impacto indirectamente
a los niveles de ozono y de sus precursores, como el monóxido de carbono, ya que forzó un
severa de temporada de incendios, durante la cual se emitieron diversos contaminantes a
la atmósfera, entre ellos precursores de ozono, y que fueron transportados hasta la zona de
estudio, tal como fue identificado por Kloss et al. (2021) y que ya fue mostrado durante este
trabajo.

A pesar de la evidencia encontrada, este análisis puede ser complementado con la cuan-
tificación del aporte de ozono (en ppbv o porcentaje, por ejemplo) desde el vórtice polar
hacia Ushuaia durante la primavera de 2019. Esto permitiría identificar cuánto contribuye
la producción de ozono y su transporte desde distintas regiones, como el vórtice polar, a los
niveles observados durante 2019 sobre Ushuaia en la tropósfera alta. Una vez hecho esto, el
transporte desde el vórtice polar durante 2019 debe ser comparado con lo ocurrido durante
un año regular sin calentamiento súbito estratosférico. El proceso de cuantificación podría ser
llevada acabo mediante un modelo numérico que permita el análisis de los distintos términos
mencionados anteriormente.

5.2. Caso de intrusión estratosférica e impacto sobre la
composición química atmosférica

Como se analizó previamente, el caso de intercambio entre estratósfera y tropósfera desa-
rrollado entre el 8 y 13 de septiembre de 2019 tuvo un impacto observable en la composición
química de la tropósfera debido a la intrusión estratosférica desde latitudes medias, en la zona
subpolar, hasta subtropicales en la región sur de Sudamérica. Este intercambio fue gatillado
por el desarrollo de una baja segregada, tras un quiebre de onda de Rossby anticiclónico, que
se propagó latitudinalmente desde latitudes polares hacia latitudes más bajas.

El análisis de este caso comprobó que el uso de la vorticidad potencial, obtenida de ERA5,
como trazador del movimiento de las parcelas de aire es consistente con las observaciones de
trazadores químicos, tanto en trazas troposféricas como en estratosféricas.

En latitudes medias, en torno a Ushuaia, Río Grande y Marambio, se observó una compleja
estructura de ozono, que fue consistente con la estructura de vorticidad potencial. Esto se
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observó en la figura 5.2, donde se comparó la variabilidad de ozono durante primavera en
Ushuaia (2008-2019) con el perfil vertical de ozono del 9 de septiembre en Ushuaia, el registro
de HALO durante su descenso hacia Río Grande y los perfiles de GLORIA, entre los tramos
B-C, C-D y D-E (referencia en la figura 4.18). No se considera el tramo A-B debido a que
se encuentra a una mayor distancia de Ushuaia que los demás tramos, pudiendo no ser
comparable con lo registrado normalmente en Ushuaia. Además, es importante notar que los
valores menores a 20 ppbv de GLORIA en el tramo C-D entre 10 y 11 km no se analizaron
debido a que estos bajos valores sugieren mediciones erróneas debido al método de medición.

Figura 5.2: Comparación de perfiles verticales de razón de mezcla de ozono durante el 9 de septiembre
de 2019 versus el periodo de primavera 2009-2019 en Ushuaia. Se comparan los perfiles verticales de
ozono de HALO (en verde), Ushuaia (en azul), de GLORIA en el tramo C-D (en anarajado) y en los
tramos B-C y D-E (en amarillo) con los ozonosondeos de primavera en Ushuaia. En gris se muestran
los sondeos individuales durante primavera entre 2008 y 2019. En rojo se muestra la mediana de los
perfiles individuales y en negro los percentiles 10 y 90. Notar que los valores menores a 20 ppbv de
GLORIA en el tramo C-D entre 10 y 11 km no se consideran en los análisis debido a que estos bajos
valores sugieren mediciones erróneas debido al método de medición.

A pesar de la cercanía entre Ushuaia y Río Grande, los perfiles de ozono mostraron di-
ferencias en la tropósfera media y alta asociadas a la compleja estructura de la intrusión
estratosférica. Por un lado, en Ushuaia y el tramo C-D de GLORIA, los perfiles verticales
de razón de mezcla de ozono presentan bajos valores de ozono consistentes con los del grupo
G1 del agrupamiento para primavera (figura 4.3). De hecho, el perfil vertical de Ushuaia fue
clasificado en el grupo G1. No obstante, debido al plegamiento de la tropopausa que ocurrió,
se observó una capa enriquecida en ozono en Ushuaia, incrementando considerablemente el
ozono a 6,5 km respecto a lo observado normalmente. Mientras tanto, en Marambio, bajos
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valores de ozono y una tropopausa bien alta, dan cuenta de cómo la configuración sinóptica
también impacto hacia la península Antártica, quedando Marambio en un filamento de baja
magnitud de vorticidad potencial.

Por su parte, los perfiles registrados por HALO y por GLORIA en los tramos B-C y D-E,
son consistentes con los perfiles de ozono del grupo G3 de Ushuaia (figura 4.3), es decir,
presentan elevados niveles de ozono, en comparación a la climatología, hasta los 7 km. Esto
se debe al transporte de aire estratosférico hacia niveles más bajos en la zona del plegamiento
de la tropopausa.

Al comparar la condición sinóptica de este evento con los compuestos obtenidos a partir del
agrupamiento, primero se observa que los bajos niveles de ozono entre Ushuaia y Marambio
durante este evento se asocian a un filamento de baja vorticidad potencial, lo cual a pesar de
ser un filamento angosto longitudinalmente es consistente con la dorsal asociada al grupo G1.
Mientras que en la zona de Río Grande, se tiene una vaguada de gran extensión latitudinal que
está sufriendo un quiebre de onda de Rossby anticiclónico, que a diferencia del compuesto del
grupo G3 muestra en promedio un quiebre de onda ciclónico. Todo esto resalta el hecho de que
es posible la ocurrencia de eventos de intercambio entre estratósfera y tropósfera asociados a
condiciones sinópticas bastante complejas, en comparación a las condiciones medias asociadas
a cada grupo.

Además del impacto en los niveles de ozono, también se observaron cambios en los niveles
de otras trazas atmosféricas, como vapor de agua, monóxido de carbono y ácido nítrico. Estos
cambios son consistentes con la intrusión estratosférica, donde bajos niveles de vapor de agua
y monóxido de carbono, y altos niveles de ácido nítrico se observan a menores altitudes en la
tropósfera alta. Cambios en estas trazas debido a intrusiones estratosféricas también deberían
ser mejor estudiados debido a sus impactos en el sistema climático terrestre. Por ejemplo,
cambios en los niveles de vapor de agua tiene cambios en el balance radiativo de la tropósfera.

Gracias a la ruta de HALO a través de la vaguada en diferentes latitudes, se analizaron
cambios en la composición química desde la tropósfera media y alta hasta los 14 km, in-
cluyendo la estratósfera baja, debido a la propagación de la baja segregada hacia latitudes
más bajas. En la estratósfera baja, cuando HALO se encontró al interior de la vaguada,
en las zonas de alta vorticidad potencial, se identificaron masas de aire con características
estratosféricas polares, es decir, ricas en ozono, ácido nítrico y óxidos de nitrógeno reactivos
totales, y pobres en metano y vapor de agua. Por otra parte, cuando HALO se encontró fuera
de la vaguada, en las zonas de baja vorticidad potencial, se identificaron masas de aire con
características más bien troposféricas o estratosféricas provenientes de latitudes medias, es
decir, con niveles más bajos de ozono y más ricas en metano.

Mientras tanto, en latitudes subtropicales, en Cerro Tololo se confirmó que el incremento
de ozono superficial observado entre el 11 y el 13 de septiembre de 2019 se debió al transporte
de aire estratosférico, rico en ozono, desde la estratósfera durante el desarrollo de esta baja
segregada, tal como ha sido indicado en trabajos previos (Anet et al., 2017; Rondanelli et al.,
2002). A pesar de que parcelas de aire estratosféricas alcanzaron a llegar a Cerro Tololo con
relativamente alto contenido de ozono, parte de éste debió ser destruido fotoquímicamente
y mezclado con aire pobre en ozono al descender por regiones con bajos niveles de óxidos
de nitrógeno. La destrucción de ozono pudo ser llevada a cabo en zonas similares a las de
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Ushuaia, es decir, donde domina la destrucción fotoquímica de ozono.

La utilización del modelo Hysplit, alimentado con ERA5, representó adecuadamente el
arribo de parcelas de aire, provenientes de altitudes cerca de la estratósfera (es decir, parcelas
con características estratosféricas), a Cerro Tololo durante el incremento y el máximo de ozono
registrado la estación. A pesar de esto, otras variables químicas podrían ser utilizadas para
identificar las características estratosféricas de las parcelas de aire que arriban a Cerro Tololo,
como por ejemplo el vapor de agua (que ya ha sido utilizada en el trabajo de Rondanelli et
al. (2002)), metano o ácido nítrico.
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Capítulo 6

Conclusiones

En este trabajo se analizaron las mediciones de ozono, sus precursores y trazas relacionadas
con los procesos que controlan la abundancia de ozono en la tropósfera media y alta, obtenidas
durante la campaña SouthTRAC en primavera de 2019 en torno a la región sur de Sudamérica.
Estas mediciones fueron comparadas con los perfiles verticales de ozono de Ushuaia (2008-
2019) y las mediciones de la campaña ATom-3 (octubre de 2017). Para el análisis del caso de
estudio ocurrido entre el 8 y 13 de septiembre de 2019 se incorporaron perfiles verticales de
ozono en Marambio y las mediciones de ozono superficial en Cerro Tololo.

En general se observó una baja influencia antrópica, asociada a los bajos niveles de óxidos
de nitrógeno y monóxido de carbono observados durante SouthTRAC y ATom-3. Los bajos
niveles de óxidos de nitrógeno indican un régimen fotoquímico en que domina la destrucción
fotoquímica de ozono por sobre su producción desde la superficie hasta 7 km de altitud. La
destrucción de ozono ocurre a través de su fotólisis y su reacción con el radical hidroxilo y
el radical hidroperoxilo. El ciclo anual de los perfiles troposféricos de ozono en Ushuaia es
consiste con este régimen fotoquímico, ya que muestran un máximo de ozono en invierno
asociado a una disminución en la destrucción fotoquímica de ozono y un mínimo de ozono en
verano asociado al incremento de destrucción fotoquímica. Además, las mediciones observadas
en este trabajo sustentan la idea de que el metano es el principal precursor de ozono en
la tropósfera libre de esta región, ya que los niveles de los otros precursores es baja en
comparación a otras regiones del mundo.

En la tropósfera media y alta de la zona de estudio se observó una alta variabilidad en los
niveles de ozono, específicamente en la zona de intercambio, entre 7 y 12 km de altitud. Duran-
te primavera, esta variabilidad de ozono en Ushuaia se asoció al paso de dorsales y vaguadas,
con posibles quiebres de ondas Rossby. Además, la ocurrencia de intrusiones estratosféricas
mostraron una alta variabilidad de otras trazas atmosféricas en la zona de intercambio, donde
aire estratosférico generó incrementos en los niveles de otras trazas estratosféricas (ácido ní-
trico y óxidos de nitrógenos reactivos) y una disminución de los niveles de trazas troposféricas
(vapor de agua, metano, monóxido de carbono y dióxido de carbono). También se identificó
que los procesos de mezcla entre aire estratosférico y troposférico también regulan los niveles
de ozono y otras trazas atmosféricas en la zona de intercambio, alcanzándose altos de grados
de mezcla entre 9 y 12 km de altitud.
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Se encontró niveles razón de mezcla de ozono mayores a los de la climatología en Ushuaia,
principalmente durante septiembre 2019. Esto mostró un posible impacto del calentamiento
súbito estratosférico Antártico de 2019 en la tropósfera alta de latitudes medias del hemisferio
sur, ya que este evento dispuso de aire estratosférico polar con menor agotamiento de ozono
a lo que ocurre regularmente en primavera de cada año. De esta manera, aire con menor
agotamiento de ozono pudo alcanzar la zona de estudio durante primavera de 2019 y generar
mayor abundancia de ozono en la tropósfera alta que lo observado normalmente.

El análisis de la condición sinóptica entre el 8 y el 13 de septiembre de 2019 en la región
de estudio permitió identificar y cuantificar su impacto en la composición atmosférica, alte-
rando la abundancia de ozono y otras especies químicas. Esta condición sinóptica impacto
desde latitudes medias, en la tropósfera media y alta (Ushuaia, Río Grande y Marambio)
hasta latitudes subtropicales, alcanzando la estación de Cerro Tololo en la tropósfera baja.
Por una parte, un filamento de aire troposférico, pobre en ozono, alcanzo a Ushuaia y Ma-
rambio. Por otra parte, la formación de un plegamiento de la tropopausa, transportó aire
estratosférico verticalmente en torno a Río Grande y Ushuaia, siendo esta última afectada
al mismo tiempo por el filamento de aire pobre en ozono. Por último, todos estos eventos
ocurren en el contexto de desarrollo de una baja segregada, asociada a un quiebre de onda
de Rossby anticiclónico, la que transportó aire estratosférico (rico en trazas estratosféricas y
pobre en trazas troposféricas) latitudinal y verticalmente desde la estratósfera polar hacia la
tropósfera de latitudes subpolares y subtropicales.

De esta manera, este trabajo determinó el impacto de fenómenos atmosféricos de distintas
escalas temporales y espaciales en la composición química de la tropósfera libre del hemisferio
sur. El calentamiento súbito estratosférico de 2019, que corresponde a un fenómeno de gran
escala, impactó en la dinámica y química del hemisferio sur. El caso de estudio de intercambio
entre estratósfera y tropósfera identificó a una baja segregada y a un plegamiento de la
tropopausa, fenómenos de escala sinóptica, alterando la composición química de la tropósfera
libre de la región de estudio.

Finalmente, el desarrollo de estas campañas permitió estudiar los procesos químicos y
dinámicos que regulan el ozono en la tropósfera libre del hemisferio sur, debido a su impor-
tancia en el sistema climático. Estas campañas nos entregaron información única y valiosa
en una zona de escasas mediciones, lo cual nos permite comprender y poner en un contexto
global el comportamiento del ozono troposférico de esta región.
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Anexo A

Resumen vuelos durante SouthTRAC

Vuelo Origen Fecha-hora de salida Destino Fecha-hora de llegada
Primera Etapa
ST07 Buenos Aires, Argentina 09-09-2019 07:02:29 Río Grande, Argentina 09-09-2019 13:38:19
ST08 Río Grande, Argentina 11-09-2019 23:05:36 Río Grande, Argentina 12-09-2019 07:21:15
ST09 Río Grande, Argentina 13-09-2019 23:01:49 Río Grande, Argentina 14-09-2019 07:52:48
ST10 Río Grande, Argentina 16-09-2019 23:00:18 Río Grande, Argentina 17-09-2019 07:44:44
ST11 Río Grande, Argentina 18-09-2019 23:05:59 Río Grande, Argentina 19-09-2019 07:04:17
ST12 Río Grande, Argentina 20-09-2019 22:58:06 Río Grande, Argentina 21-09-2019 07:53:17
ST13 Río Grande, Argentina 24-09-2019 14:03:50 Río Grande, Argentina 24-09-2019 23:27:44
ST14 Río Grande, Argentina 26-09-2019 23:31:58 Río Grande, Argentina 27-09-2019 08:35:50
ST15 Río Grande, Argentina 29-09-2019 15:31:07 Río Grande, Argentina 30-09-2019 00:10:33
ST16 Río Grande, Argentina 30-09-2019 16:00:32 Río Grande, Argentina 30-09-2019 22:03:14
ST17 Río Grande, Argentina 02-10-2019 15:05:05 Río Grande, Argentina 02-10-2019 23:44:06
ST18 Río Grande, Argentina 06-10-2019 13:05:18 Buenos Aires, Argentina 06-10-2019 18:02:08
Segunda Etapa
ST23 Buenos Aires, Argentina 06-11-2019 15:05:50 Río Grande, Argentina 06-11-2019 22:21:32
ST24 Río Grande, Argentina 09-11-2019 11:17:21 Río Grande, Argentina 09-11-2019 20:03:21
ST25 Río Grande, Argentina 12-11-2019 11:10:27 Río Grande, Argentina 12-11-2019 20:12:17
ST26 Río Grande, Argentina 15-11-2019 16:57:41 Río Grande, Argentina 16-11-2019 02:07:49

Tabla A.1: Resumen de vuelos de HALO durante campaña SouthTRAC utilizados. Se indica
el nombre del vuelo, lugar de destino, lugar origen, fecha y hora de salida y de llegada del
vuelo. Tiempo en hora UTC.
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Anexo B

Resumen vuelos durante ATom

Vuelo Origen Fecha-hora de salida Destino Fecha-hora de llegada
AT1 Christchurch, Nueva Zelanda 11-10-2017 17:57:35 Punta Arenas, Chile 12-10-2017 03:50:05
AT2 Punta Arenas, Chile 14-10-2017 11:35:25 Punta Arenas, Chile 14-10-2017 22:15:55
AT3 Punta Arenas, Chile 17-10-2017 09:57:25 Isla Ascensión, Reino Unido 17-10-2017 19:25:05

Tabla B.1: Resumen de vuelos durante ATom-3 utilizados en este estudio. Se indica un número
de vuelo, lugar de destino, lugar origen, fecha y hora de salida y de llegada del vuelo. Tiempo
en hora UTC.
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Anexo C

Agrupamiento k-means

Se tiene el conjunto total de datos de perfiles verticales de razón de mezcla de ozono
lazados desde Ushuaia. Para el agrupamiento se consideran las observaciones obtenidas en
la tropósfera media y alta, definida, para este trabajo, entre 5 y 15 de altitud, perteneciente
a los perfiles válidos entre septiembre y noviembre. De esta manera, el conjunto de datos
agrupados, en 3 grupos (k = 3), queda definido por:

G = {G1, G2, G3}

Antes de aplicar el método k-means, se normaliza la varianza de los valores de ozono por
nivel de altitud. Ésto para disminuir el peso de los niveles con mayor varianza al momento
de aplicar el método. Para esto se calculo:

x′ =
x− µ
σ

Con x′ la anomalía de ozono por nivel, µ y σ siendo el promedio y la desviación estándar
de la razón de mezcla de ozono por nivel de altitud, respectivamente.

El método k-means consiste en agrupar las observaciones, xj, en k grupos, con tal de
minimizar la varianza interna de cada grupo. De aquí en adelante xj corresponde la anomalía
de ozono calculada según el procedimiento descrito antes. De esta forma, el método consiste
en:

argmínG
k∑

i=1

∑
xj∈Gi

||xj − µi| |2

El algoritmo del método es el siguiente:

1. Elección de centroides iniciales. Los k centroides iniciales se definen aleatoriamente de
entre el conjunto de observaciones.
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2. Asignación de las muestras. Cada observación xj es asignada al grupo cuya distancia
euclidiana al centroide del mismo es mínima. Es decir:

G
(t)
i =

{
xp :

∥∥∥xp −m(t)
i

∥∥∥2 ≤ ∥∥∥xp −m(t)
j

∥∥∥2 ∀j, 1 ≤ j ≤ k

}
3. Actualización de centroides. Asignadas las observaciones, se calcula un nuevo centroide

para los grupos.

µ
(t)
i =

1∣∣∣G(t)
i

∣∣∣
∑
xj∈Gi

xj

Se repiten los pasos 2 y 3 hasta que la variación de los centroides en cada iteración converge
a un valor menor a un límite de tolerancia o, hasta cuando se supera un límite de iteraciones.
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Anexo D

Vorticidad potencial

La vorticidad potencial de Ertel ha sido usada como trazador estratosférico (e.g., Holton
et al., 1995; Rondanelli et al., 2002). Esta variable se define en coordenadas isentrópicas, es
decir, utilizando la temperatura potencial, θ, como coordenada vertical. Ésta se define como:

PV (x, y, θ) = (ζθ + f)

(
−g∂θ

∂p

)
Siendo g la aceleración de gravedad, ζθ la vorticidad relativa en coordenadas isentrópicas,

f la vorticidad planetaria, p la presión atmosférica y
(
∂θ
∂p

)
la estabilidad atmosférica.

Durante procesos o fenómenos en condiciones adibáticas y sin fricción, PV se conserva,
por lo que actúa como trazador del movimiento horizontal de las parcelas de aire sobre una
superficie isentrópica.
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Anexo E

Validación de ERA5 respeto a los
ozonosondeos de Ushuaia

A continuación se realiza una breve validación de los perfiles verticales de razón de mezcla
de ozono, temperatura, razón de mezcla de vapor de agua y viento zonal obtenidos de ERA5,
respecto a las mediciones de los ozonosondeos de Ushuaia. También se valida la altura de la
tropopausa termal y química obtenida con ERA5. Para estas validaciones se considera una
validación de ERA5 a la hora de lanzamiento de cada ozonosondeos y una validación a las
13:00, que es la hora de mayor frecuencia de lanzamientos y que es utilizada para crear los
ciclos anuales de la figura 4.1b y los compuestos sinópticos de la figura 4.4. Para la validación
se utilizan las interpolaciones cada 50 m de los perfiles verticales de ERA5.

Para la validación de los perfiles verticales se calcula por mes y altitud el coeficiente
de correlación de Pearson, la raíz del error cuadrático medio (definido como RECM =√

1
N

∑N
i (xobs,i − xERA5,i)2) y la raíz cuadrática media normalizada (definida como RECMN =

RECM
xobs

). Tanto la validación de ERA5 a la hora de lanzamiento de los ozonosondeos (figura
E.1) como a las 13:00 (figura E.2) muestran en general que ERA5 representa de buena ma-
nera temperatura y viento zonal, con bajos errores, a excepción de viento zonal cerca de la
superficie. Para razón de mezcla de ozono se tiene una correlación mas robusta sobre los 6
km, probablemente debido a la parametrización química que utiliza el modelo, donde repre-
senta la química estratosférica y no la troposférica (Hersbach et al., 2020). Para razón de
mezcla de vapor de agua se tiene una correlación más robusta bajo los 12 km. Por lo tanto,
en general se puede asumir que ERA5 representa bien los perfiles vertical de estas variables
entre la superficie y 15 km de altitud, teniendo en consideración ciertos cuidados.

Las figuras E.3 y E.4 muestran la validación de las alturas de la tropopausa termal y
química a la hora de lanzamiento de los ozonosondeos y a las 13:00, respectivamente. Para
estas se calculó el coeficiente de correlación de Pearson y la raíz del error cuadrático medio
por mes. En general, se observan una buena representación de ERA5 de la altura de la
tropopausa, donde se observan correlaciones robustas sobre 0,7 y errores menores a 1,3 km
para ambas tropopausas y considerando la hora de lanzamiento del ozonosondeo y las 13:00.
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Figura E.1: Validación de perfiles verticales de razón de mezcla de ozono (primera fila de arriba hacia
abajo), temperatura (segunda fila), razón de mezcla de vapor de agua (tercera fila) y viento zonal
(cuarta fila) obtenidos de ERA5 respecto a las mediciones de los ozonosondeos de Ushuaia a la hora
de lanzamiento. Se calcula el coeficiente de correlación de Pearson (rPearson, columna izquierda), el
error cuadrático medio (ECM, columna del medio) y el error cuadrático medio normalizado (ECMN,
columna derecha). Se validan las interpolaciones a 50 m para cada mes entre la superficie y 15 km
de altitud.
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Figura E.2: Similar a la figura E.1, pero considerando los perfiles de ERA5 a las 13:00 UTC.
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Figura E.3: Validación de altura de tropopausa termal (panel izquierdo) y química (panel derecho)
por mes usando ERA5, a la hora de lanzamiento de cada ozonosondeo, respecto a las alturas cal-
culadas de los ozonosondeos. En la leyenda de cada gráfico se indica el coeficiente de correlación de
Pearson (r) y el error cuadrático medio (ECM) para cada mes.

Figura E.4: Similar a la figura E.3 pero considerando las estimaciones de tropopausa de ERA5 a las
13:00 UTC.
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Anexo F

Ciclo anual de perfiles verticales

(a)

(b)

Figura F.1: Similar a figura 4.1 pero para viento zonal en m/s.
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(a)

(b)

Figura F.2: Similar a figura 4.1 pero para razón de mezcla de vapor de agua en ppmv. Notar que la
escala de colores es no lineal.
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