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RESUMEN

El rapido aumento de las concentraciones de los
gases de efecto invernadero (dioxido de carbono,
metano, ozono, etc.) causado por la actividad humana,
provoca una alteracion del flujo de energia radiante en
la Atmosfera (forzamiento radiativo directo) debido a
la absorcidon de radiacidn infrarroja terrestre por las
moléculas constitutivas de esos gases, y consecuente-
mente altera significativamente el balance de energia
en la superficie de la Tierra (forzamiento climdtico).
Existen otros agentes de forzamiento, como el vapor
de agua y los gases contaminantes (VOC, NO,, etc.) y
particulas de aerosoles (carbonilla, polvo, ceniza, etc.)
que modifican también de forma directa o indirecta el
flujo radiativo en la Atmosfera.

La complejidad de la respuesta del sistema
climatico radica en que el incremento de temperatura
no es el unico efecto del forzamiento climatico, sino
que se modifican otras variables, como el flujo de
evapotranspiracion (variacion del vapor de agua), for-
macion de nubes, el albedo de la superficie (nieve,
hielo, suelo), el gradiente térmico atmosférico, etc..
Estas variables originan mecanismos de retroalimen-
tacion, es decir procesos climaticos internos en
respuesta a una perturbacion externa, que amplifican o
disminuyen la respuesta climatica térmica a un forza-
miento inicial. Estos procesos pueden ser dependientes
entre si, tienen tiempos de vida distintos y en algunos
casos, como en el efecto de la nubles, son una fuente

de incertidumbre en la prediccion del clima, debido a
la ambivalencia del signo de la retroalimentacion a lo
largo del proceso. La consecuencia es un progreso muy
lento en la modelizacion y prediccion del clima.

En esta comunicacion pondremos énfasis en las
causas fisicoquimicas generales del calentamiento
global y cambio climatico, més que en la evaluacion
concreta y andlisis del estado actual, consecuencias
especificas locales y proyecciones futuras, dado que
¢stas vienen descritas en detalle en el Report del
Grupo I de trabajo: Bases en la Ciencia Fisica del
Panel Intergubernamental sobre el cambio Climatico
(Report IPCC 2007).

1. CONCEPTOS GENERALES Y NIVEL
DE COMPRENSION (1, 2, 3, 4, 5)

Conceptos y estado de la cuestion

El clima es la respuesta de la superficie terrestre
(atmosfera, océanos, continentes) al estimulo que re-
presenta fundamentalmente la radiacion solar, prescin-
diendo de otras causas menores como el vulcanismo y
la energia geotérmica. La Tierra absorbe la mayor
parte de esta radiacion cerca del ecuador y la redis-
tribuye mediante una serie de procesos, en los que la
circulacion atmosférica, las reacciones quimicas, las
corrientes ocednicas, las masas continentales y las
nubes, interaccionan de un modo complejo. El resulta-
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do de estas interacciones ha llevado a unas condiciones
fisicas que posibilitan el mantenimiento de la vida en
el planeta y que fueron seguramente claves en la apari-
cion de la misma.

De un modo mas concreto se define e/ c/ima como
el tiempo meteoroldgico promedio, es decir, como “la
descripcion estadistica en términos de la media y va-
riabilidad de magnitudes tales como la temperatura
ambiente, las precipitaciones, los vientos, etc. a lo
largo de un periodo de tiempo”, que la Organizacion
Meteoroldgica Mundial (WMO) recomienda sea de al
menos 30 afos. Se trata, por lo tanto, de un sistema
cuyo estado viene definido por condiciones de con-
torno, frente al tiempo meteoroldgico que depende de
las condiciones iniciales.

Lo que hace del clima un sistema tan complejo son,
en primer lugar, las interacciones que tienen lugar prin-
cipalmente en la atmdsfera y también en los océanos,
entre la radiacion solar, la quimica y la dinamica, y, en
segundo lugar, los mecanismos de retroalimentacion
entre ellas, que provocan derivas del conjunto de
condiciones de contorno que definen el estado climati-
co. Los factores que afectan al cambio climatico se
dividen en forzamientos y retroalimentaciones. Un
forzamiento climadtico es un desequilibrio energético
impuesto sobre el sistema climatico, bien externa-
mente (cambios en la radiacion solar, emisiones vol-
canicas, etc.) bien por la actividad humana (modifica-
ciones del suelo, emisiones de gases de efecto inver-
nadero, etc.) y puede ser radiativo (directo como los
gases de efecto invernadero, o indirecto) o no radiati-
vo (flujo de evapotranspiracion, etc.). Una retroali-
mentacion del clima es un proceso interno que amplifi-
ca o disminuye la respuesta climatica a un forzamiento
inicial (como el incremento de vapor de agua y nubes
posterior al incremento de la concentracion de CO,).

El clima global viene determinado por el balance
radiativo del planeta. Existen tres maneras fundamen-
tales de modificar el balance radiativo: Cambiando la
radiacion solar entrante por cambios en la oOrbita te-
rrestre (ciclos de Milankovitch) o en el Sol mismo
(ciclos solares); Cambiando el Albedo de la Tierra
(debido a cambios en el recubrimiento de las nubes,
presencia de aerosoles o recubrimiento del suelo) y
finalmente alterando la longitud de onda de la energia
irradiada al espacio como consecuencia de los cam-

bios en las concentraciones de gases de efecto inver-
nadero. El clima local depende de como el calor es dis-
tribuido por los vientos y las corrientes marinas.

De toda la energia radiante que nos llega proce-
dente del sol (cuerpo negro a 5780 K), aproximada-
mente el 30% es reflejado al espacio (Albedo), el 50%
es absorbido en la superficie y el 20% restante es
absorbido por la atmoésfera. Esta absorcion se debe
paradodjicamente a constituyentes menores de la atmos-
fera (dioxido de carbono, vapor de agua, metano, oxi-
do nitroso, ozono, etc.), dado que los mayores
(nitrégeno, oxigeno) son transparentes al espectro
solar (longitudes de onda entre 0.2 y 5 um) excepto a
longitudes de onda muy cortas (ultravioleta). La razon
de por qué aquellos gases interaccionan con la luz visi-
ble del sol y la infrarroja de la Tierra (de 5 a 100 um)
es una consecuencia de las propiedades de simetria de
las moléculas que los constituyen, es decir, la Espec-
troscopia molecular gobierna las interacciones entre
las moléculas atmosféricas y los fotones de origen
solar y planetario. Dado que la Tierra esta en un estado
radiativo estacionario, se comporta como un cuerpo
negro con una temperatura efectiva de 255 K. Puesto
que la temperatura superficial media experimental es
de 288 K, hay que admitir que existe un efecto inver-
nadero natural de unos 33 K, que ha facilitado la vida
en la Tierra al situarse por encima del punto de con-
gelacion del agua. La temperatura de la Troposfera
presenta un gradiente negativo con la altura hasta que
la conveccion desaparece, lo que ocurre en la
tropopausa donde la temperatura ha bajado hasta 215
K y la presion a la décima parte de la presion normal.
Por encima de la tropopausa, en la Estratosfera, la tem-
peratura aumenta debido a la absorcion de radiacion
solar UV por la capa de ozono (la concentracion de
ozono alcanza un maximo a 25 Km) hasta llegar a la
Estratopausa (a 50 Km, T=270 K). A partir de alli la
temperatura cae, como también la densidad, alcanzan-
do un valor de 195 K en la Mesopausa (en torno a los
90 Km). En la Termosfera la temperatura crece de nue-
vo alcanzando valores muy altos debido a la liberacion
de energia durante la ionizacion y /o disociacion de
moléculas por fotones solares y rayos cosmicos.
Debido a su pequefia densidad esta region no es muy
significativa para el balance de energia de la Tierra, ni
para el clima en la superficie. La temperatura efectiva
de cuerpo negro de 255 K no corresponde a ninguna
capa especifica de la Atmosfera.
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La energia dentro del sistema climatico se trans-
fiere de dos modos: Movimientos de la atmosfera y los
océanos, que transportan agua y aire a las regiones
mas frias y viceversa, y transferencia radiativa infrar-
roja en la atmdsfera, puesto que los océanos son
demasiado opacos para radiar fotones. La absorcién y
emision de energia infrarroja por los gases de efecto
invernadero se produce en lineas espectrales, agru-
padas en bandas de vibracidn-rotacion a longitudes de
ondas especificas para cada especie molecular y su
intensidad es funcion de su concentracion en la atmos-
fera.

La preocupacion actual sobre el calentamiento
global se refiere a la alta probabilidad de que el efecto
invernadero natural se acreciente en varios grados cen-
tigrados de temperatura durante el presente siglo,
debido al incremento de la concentracion de los gases
indicados. La modificacion requerida para producir un
incremento letal de la temperatura superficial de unos
5 K, representa un cambio muy pequefio en la com-
posicion de la atmoésfera (por ejemplo, el CO, se puede
doblar del 0.035% al 0.07% y seria por lo demas casi
indiscernible). Los tres gases principales que pueden
incrementar el efecto invernadero y cuya concen-
tracion suma no llega el 0.1% (se miden en ppm, partes
por millén) son el dioxido de carbono CO,, el ozono
O, y el metano CH,.

A ellos habria que afiadir el vapor de agua de com-
posicion variable (entre 1 y 4%) cuyo incremento es el
resultado de un mecanismo de retroalimentacion.
Aunque la cantidad de vapor de agua es muy alta y,
consiguientemente, debido a su absorcion IR, es el gas
invernadero mas importante y responsable ademas de
la mayor parte del calentamiento natural de la Tierra,
sin embargo no es un factor de forzamiento sino de
retroalimentacion, dado que su incremento proviene
del incremento medio de la temperatura producido por
la adicion antropogénica de otros gases de efecto
invernadero. El aumento de una gran cantidad de
vapor de agua en la Atmosfera tendra un pequefio efec-
to sobre el aumento de temperatura en el corto plazo,
dado que el tiempo de permanencia en la Atmosfera es
muy corto y su concentracion viene controlada por la
presion de vapor de saturacion en un sistema de gran
inercia térmica. En efecto, la inercia térmica de la
Tierra se debe principalmente a la enorme cantidad de
agua que cubre las dos terceras partes de la superficie

del planeta, siendo ademas muy elevado, como todo el
mundo sabe, el calor especifico del agua. A tiempos
largos, el incremento de temperatura incrementara la
cantidad de vapor de agua, influyendo en la formacion
de nubes, pero el vapor de agua seguird y no liderara
los cambios producidos por los gases de efecto inver-
nadero.

Otros gases en concentracion ain menor (en total
menos de una parte por millon; se miden en partes por
mil millones, ppb) son el 6xido nitroso N,O, el mono-
xido de carbono CO, el 6xido nitrico NO y los cloro-
fluorocarburos (CFCs), los cuales también producen
calentamiento. Por otra parte, otros contaminantes
como los compuestos de azufre (SO, y SH,) forman
aerosoles. Las particulas de aerosoles (tamafio 0.001-
10 um; inorganicos: sulfatos, nitratos; organicos) con-
tribuyen directamente por scattering de la radiacion
solar al aumento del albedo, provocando disminucion
del calentamiento, e indirectamente contribuyen a la
formacion de nubes.

Las emisiones anuales actuales de CO, equivalen
casi al 1% de su concentracion en la atmosfera y
aunque so6lo permanece en ella el 55% (los océanos
absorben el 30% y la Biosfera el 15%) no cabe duda de
que se esta produciendo una alteracion notable de /os
ciclos biogeoquimicos naturales.

El Forzamiento Radiativo AF fue definido por V.
Ramaswamy (2001) como “el cambio en la irradiancia
neta (solar mas de onda larga; en Wm™) en la
Tropopausa después de permitir que las temperaturas
estratosféricas se reajusten al equilibrio radiativo, pero
permaneciendo fijas, en sus valores no perturbados, las
temperaturas de superficie y troposférica”. El forza-
miento radiativo se puede relacionar empiricamente
con el cambio de la temperatura media global de equi-
librio, siguiendo una ley lineal AT,=A"'AF, donde
A" es el pardmetro de sensibilidad climatica (aqui
nosotros usamos A como pardmetro de retroali-
mentacion; ver seccion 5) que es casi invariante para
un conjunto de forzamientos, tomandose un valor con-
vencional de 0.6K <Wm’2>. Disponemos a través de
los sucesivos Reports del ICCP de datos experimen-
tales fidedignos de la evolucion de los forzamientos
medios globales causados por perturbaciones antro-
pogénicas de gases de efecto invernadero y otras varia-
bles (albedo, nubes, etc.). El forzamiento radiativo
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neto total del clima entre los afios 1750 y 2005 es de
1.6 Wem™ para AT, ~ 0.8K .

El clima es por definicion variable y ha cambiado
en todas las escalas de tiempo (a veces considerable-
mente en periodos cortos) incluyendo periodos donde
la actividad humana no pudo jugar ningin papel. La
concentracion de CO, en la atmosfera ha alcanzado un
record con respecto al pasado medio millon de afios y
lo ha hecho a un ritmo excepcionalmente rapido. Por
otro lado, las temperaturas globales actuales son mas
calientes que las de los cinco ultimos siglos vy, si sigue
el calentamiento, el cambio climatico en esta centuria
sera extremadamente atipico en términos geoldgicos,
aparte del hecho de que ahora el origen no seria natural
sino atribuible a la actividad humana. Se pueden espe-
rar cambios climdticos abruptos (similares a los even-
tos periddicos Dansgaard-Oeschger de calentamiento,
los eventos periddicos Heinrich de inestabilidad de la
capa de hielo, y los mas recientes del Younger Dryas y
del enfriamiento de hace 8.2 milenios) con fatales con-
secuencias, como efecto del calentamiento del clima
en respuesta al incremento de gases de efecto inver-
nadero en la atmoésfera.

En resumen, el incremento actual en la cantidad de
gases de efecto invernadero desde la revolucion indus-
trial y en particular en los ultimos 40 afios, es un hecho
sin antecedentes en la historia geologica terrestre. Las
consecuencia seran muy profundas, debido a la magni-
tud de los actores implicados (cambios quimicos en la
atmosfera, acidificacion de los océanos, alteracion de
los ciclos biogeoquimicos) pero seran ademas impre-
decibles dado que el signo de los mecanismos de
retroalimentacion es a veces desconocido (como p.e.
la respuesta de las nubes al calentamiento) y no se
conocen los valores criticos del calentamiento global
(y la velocidad de aproximacion) para desencadenar
cambios abruptos. Por otro lado, las consecuencias
seran muy duraderas pues el ciclo de circulacion del
océano es de varias centurias. Lo que es evidente es el
hecho del incremento del numero de agentes, con la
consecuencia de que estamos ante un comportamiento
muy complejo del sistema climatico.

La capa gaseosa (prescindiendo de las nubes) que
envuelve a la Tierra es extremadamente delgada. Por
encima de la tropopausa (11-18 Km) la presion atmos-
férica se ha reducido a la décima parte y por tanto, en
comparacion con el radio terrestre, la Atmosfera es una

capa muy fina (dejando aparte el escudo protector de la
Ionosfera) cuya presion es equivalente al de una capa
uniforme de agua de 10 m de espesor y cuya masa es
5,14-10" Tm, que no llega a dos milésimas de la masa
total de los océanos. Como reserva de calor, la
Atmosfera posee la energia equivalente a la de una
capa superficial de 3.2 m del océano. La cantidad de
sal comun disuelta en los océanos equivale a una capa
uniforme de 45 m sobre toda la Tierra. La cantidad de
CO, en los océanos es 50 veces mayor que en la
Atmosfera. La profundidad media de los océanos es
4000 m, lo que equivaldria a una profundidad uni-
forme en torno a los 3000 m sobre toda la Tierra. Si
admitimos que los 200 primeros metros del mar parti-
cipan en intercambios continuos con la atmdsfera y
que el océano profundo (90% restante) participa en las
corrientes termohalinas profundas, la consecuencia es
que el océano tiene una importancia primordial en el
clima. En comparacion con otros planetas del entorno,
se debe notar que Venus posee una atmosfera cien
veces mayor en presion, mientras que la de Marte es
aproximadamente cien veces menor que la de la Tierra.

Los ciclos biogeoquimicos

La historia de la Atmésfera nos indica que la com-
posicion no ha variado sustancialmente en los ultimos
350 millones de afios (Ga), pero su evolucion desde la
atmosfera primigenia ha estado determinada por su
interaccion con la Biosfera y los océanos. Sin entrar en
un estudio detallado, se debe recordar que la Proto-
Tierra no fue capaz de mantener su atmosfera primiti-
va como lo hicieron los planetas gaseosos exteriores.
La atmosfera secundaria, atribuida a la desgasificacion
de la corteza terrestre (vulcanismo) era reductora y
contenia fundamentalmente vapor de agua y dioxido
de carbono, con cantidades menores de nitrogeno,
amoniaco, metano, sulthidrico e hidrogeno y se pudo
formar a lo largo de mil millones de afio. Esta atmos-
fera fue perdiendo vapor de agua para formar los
océanos y la mayor parte del CO, se disolvio en ellos,
donde form6 también rocas sedimentarias. A la vez,
esta atmosfera se fue enriqueciendo relativamente en
nitrégeno que es inerte e insoluble y se puede formar
por fotdlisis del amoniaco. En esta paleo-atmosfera
prebiotica las cantidades de amoniaco y metano, base
de los aminoacidos, fueron poco significativas. Se
admite que el punto de partida de la evolucion conjun-
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ta de la vida y de atmdsfera actual fue una atmoésfera
ligeramente reductora, formada principalmente por N,
y algo de H,0 y CO,, con otros componentes menores
como NO, HCI, CO y formaldehido HCHO, que tam-
bién son precursores de aminoacidos. En cuanto al O,,
se tiene la certeza de que la préctica totalidad es de ori-
gen biologico, existiendo una estrecha relacion entre la
evolucion de los seres vivos y el oxigeno terrestre. Las
fases de esa evolucion serian: Aparicion de células
procariotas anaerobias en el mar hace unos 3800 mi-
llones de afios; formacion en algunos microorganismos
con un aparato fotosintético (entre 3800 y 3500 Ga)
seguido por el control del O, por el Fe*" (la formacion
de depositos de Fe(OH); se produjo entre 2500 y 1800
Ga); aparicion de eucariotas (hacia 1400Ga) que nece-
sitan la respiracion (proteina actomiosina para la mito-
sis) siendo el nivel de O, del 1 al 13% del actual; apari-
cion de metazoos (700 Ga, periodo Cambrico) cuya
proteina colageno requiere al menos un 10% del O,
actual, con el comienzo, en consecuencia, de la forma-
cion de ozono; salto a tierra de las plantas (420 Ga,
Siltrico) y de los animales (350 Ga, Devdnico). Desde
esta época la concentracion de O, se mantiene estable
gracias al equilibrio entre fotosintesis, respiracion y
oxidacién del carbono orgénico. Si la fotosintesis
cesara, en unos veinte afios desapareceria el carbono
orgdnico superficial mientras que el O, sélo dis-
minuiria en un 1%. El resto del O, se consumiria en un
periodo de cuatro millones de afios mediante procesos
de oxidacion de rocas. Por lo tanto, en condiciones de
fotosintesis, el O, atmosférico estd en equilibrio con
los compuestos reductores del fondo del océano y en
concreto, ni el fuego, ni la destruccion de bosques
puede hacer disminuir la concentracion actual de O,.

Los cambios quimicos en la Atmosfera han alterado
los ciclos biogeoquimicos (recordar el agujero de
ozono de la Antartida). Asi modifican el ciclo de car-
bono (incremento de la fotosintesis e incremento de la
acidez de los océanos), el ciclo del oxigeno (varia-
ciones de las concentraciones de ozono troposférico y
estratosférico) y, dentro de éste ultimo, el ciclo del
agua (variacion de la humedad atmosférica con incre-
mento de nubes y alteracion de los regimenes de pre-
cipitacion). Todas estas alteraciones pueden producir a
la larga un cambio climatico. Un cambio climdtico se
define como una variacion significativa de las varia-
bles climaticas medias a lo largo de un periodo de
varias décadas.

La vida se construye a partir de un pequefio nimero
de elementos quimicos (C, N, O, P, etc.) en propor-
ciones casi constantes que se encuentran en la corteza
terrestre, océanos y atmosfera. Estos elementos se reci-
clan periédicamente en estos depdsitos, por lo que su
evolucion implica estudiar sus fuentes, transporte,
transformaciones y sumideros. En la Atmosfera los
gases poseen un tiempo de mezcla de aproximada-
mente tres afios, frente a la circulacion oceénica (corri-
entes termohalinas) que pueden llegar a cientos o miles
de afios, mientras que la renovacion de la corteza te-
rrestre en los océanos alcanza entre 110 y 170 millones
de afios.

La Biosfera (fotosintesis, respiracion, oxidaciones,
fijacion de nitrogeno) ha ligado fuertemente los ciclos
de Carbono, Oxigeno, Nitrégeno, Fosforo. La fotosin-
tesis puede resumirse en la siguiente reaccion:

6CO,+6H,0+Energia (hv)—C¢H,,0,+60,
que es casi opuesta a la respiracion
C6H1206+602—>6C02+6H20 Energia (36 ATP)

mientras que el equilibrio inorganico en los océanos se
expresa como

Ca®(aq) +2HCO; (aq) — CaCO,(s)+ H,0 (1) + CO,(g)

El nitrogeno atmosférico no puede usarse como
fuente de nitrogeno mas que en la muy limitada reac-
cion siguiente

3{CH,0}+2N,+H,0+H"—3CO,+4NH;

realizada por la bacteria Rhizobium en raices de plan-
tas leguminosas. La mayoria del nitrégeno la toman las
plantas del suelo, tras la descomposicion y nitrifi-
cacion de seres vivos por microorganismos. Asi los
Nitrosomas son responsables de la oxidacion del amo-
nio a nitrito

2NH; (aq) +30,(g) = 2NO; (aq)+4H" +2H,0 (1)
mientras que el Nitrobacter oxida el nitrito a nitrato
2NO, (aq)+ O, — 2NO;(aq)

y los animales toman el nitrogeno de las plantas y de
otros animales. La desnitrificacion, finalmente, se
hace generalmente mediante bacterias anaerobias, las
Pseudomonas, a través del proceso

2NO; (aq)+12H" +10 electrones — N, (g)+ 6H,0 (1)
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Enfoque de este estudio

Segun el cuarto informe del Panel del cambio
climatico (Report IPCC 2007): “Las emisiones de
CO,, CH, N,O y otros gases reactivos como SO,
NOx, CO e hidrocarburos que llevan a la formacion de
polucionantes secundarios, incluyendo particulas de
aerosoles y O; troposférico, se han incrementado sus-
tancialmente en respuesta a las actividades humanas.
Como resultado, los ciclos biogeoquimicos se han vis-
to perturbados significativamente. Interacciones no
lineales entre el clima y los sistemas biogeoquimicos
pueden ampliar o atenuar las perturbaciones produci-
das por actividades humanas”. La concentracién de
CO, se ha incrementado en 100 ppm desde la revolu-
cion industrial, llegando las emisiones de este gas a 7.2
GtC/ano (gigatoneladas de Carbono por afio) que se
acerca al 1% de su cantidad total en la atmosfera (750
GtC).

En esta presentacion destacaremos las bases teori-
cas para explicar las conexiones y correlaciones entre
los incrementos de las concentraciones de gases de
gases de efecto invernadero (que son del orden del 35
0 40% en los ultimos 50 afios) y el incremento del
calentamiento global debido a un aumento de la tem-
peratura superficial del orden de 0.6-0.8 K. Hablare-
mos de calentamiento global y del posible cambio
climatico, pero no sobre el cambio global. Este ultimo
concepto esta ligado no solo al clima sino al uso inefi-
ciente del suelo y sus practicas, a las fuentes de
energia, etc. y en general al operativo de los sistemas
socioeconomicos de la humanidad. La preocupacion
sobre el cambio climatico esta basada en una serie de
hechos bien establecidos (cambios quimicos, calen-
tamiento global) asi como en las previsiones derivadas
de la extrapolacion de las tendencias observadas o en
la aplicacion de modelos. Sin embargo estas previ-
siones se basan en fundamentos cientificos insuficien-
temente conocidos. En concreto los modelos del clima
tienen que ser refinados para poder describir un sis-
tema tan complejo, que es uno de los sistemas mas
cadticos conocidos. Incluso con una representacion
perfecta del estado presente del clima, no conocemos
como evolucionara, debido a efectos no lineales, la
acumulacion de mas gases.

Esta presentacion se organiza de la siguiente mane-
ra. Después de las descripciones del balance radiativo

de la Tierra (seccion 2) y de la estructura y composi-
cion de la Atmosfera (seccion 3), examinaremos el ori-
gen espectroscopico molecular del efecto invernadero
y definiremos el forzamiento radiativo de cada gas, asi
como el calentamiento potencial global (seccion 4).
En la siguiente seccidon (seccion 5) describimos la
complejidad del sistema climatico, destacando el papel
de los océanos, y resaltando las interacciones entre el
forzamiento radiativo y las retroalimentaciones de
algunas variables fisicas (nubes, gradiente térmico,
albedo, etc.). En la seccidon 6 haremos una introduc-
cion al problema de los modelos climaticos y su vali-
daciéon frente a previsiones de posibles cambios
climaticos. Finalmente terminaremos con un breve
resumen de los hechos establecidos y de las predic-
ciones mas razonables sobre la evolucion del clima.

2. BALANCE ENERGETICO DE LA
TIERRA'YY TRANSFERENCIA RADIATIVA.
ECUACION DE TRANSFERENCIA
RADIATIVA (1, 2, 5, 6)

La temperatura superficial media de la Tierra viene
determinada por el balance entre la energia prove-
niente del Sol, principalmente a longitudes de onda de
la Iuz visible y ultravioleta, y la energia infrarroja emi-
tida por la superficie terrestre y la atmosfera. Ambas
estan modificadas por procesos Opticos y termodi-
namicos en la atmosfera, que incluyen, como agentes,
los gases, los aerosoles y en particular al agua en sus
tres fases.

La densidad de energia radiante en funcion de la
longitud de onda A y de la temperatura T viene dada
por la ley de Planck

B(A,T)=2hc*/2" {exp(hc/AKT )—1}

y el poder emisivo total F(7) es la integral sobre las
longitudes de onda

F(T)=[B(AT)di=0T*

donde 0 =5.670-10"° Jm™K*s™", es la constante de
Stefan-Boltzmann y la dependencia con la cuarta
potencia de T se conoce como ley de Stefan-
Boltzmann. La temperatura efectiva (cuerpo negro
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equivalente) de la superficie del Sol, T, es ~6000 K,
su radio R;~0.7 millones de Km y la distancia a la
Tierra Rgy de 150 millones de Km. Aplicando la ley de
Stefan-Boltzmann, la radiacion total emitida por el Sol,
E,, serd

E =4nR’-oT!

y el flujo de radiacion solar F a la distancia Rgr, cono-
cido como constante solar, viene dado por

F,=E [47R; =0T (R Ry | =1368 W™

La fraccion real de la constante solar recibida por
metro cuadrado es F,/4, dado que la superficie de la
Tierra es cuatro veces su seccion eficaz. Para que la
Tierra esté en equilibrio energético se requiere que la
energia emitida por la Tierra Er, dada por 4R -GT},
donde Ry es el radio terrestre y Ty la temperatura efec-
tiva (cuerpo negro equivalente) de la Tierra, sea igual a
la recibida del Sol, menos la reflejada A, conocida
como Albedo (A~0.3), es decir

47R;-oT'=(1-A) F;-7R;

En consecuencia, la energia solar absorbida por la
Tierra por unidad de area sera

ol =Fy(1-4)/4

donde puede determinarse la temperatura de la Tierra
COmo cuerpo negro

T, =[F(1- 4)/40]" =255k

Esta temperatura es muy inferior a la temperatura
media de la superficie de 288 K, lo cual es debido a
que la atmosfera actua como una manta, provocando
un efecto invernadero natural. La energia proveniente
del Sol consiste principalmente en fotones de luz visi-
ble y ultravioleta (V y UV) a los que la atmdsfera es
casi transparente (de ahi la importancia de la capa de
0zono como protectora de los seres vivos). Sin embar-
go, a las longitudes de onda de emision de la Tierra,
que caen en la zona infrarroja del espectro, muchos de
los constituyentes menores de la atmosfera (CO,, H,O,
CH,, N,O, O;, CFCs) absorben fuertemente en sus
bandas de vibracion-rotacion, con lo cual la atmdsfera
es un absorbente mas efectivo de la energia que sale
que de la que entra, produciendo un calentamiento
neto para la Tierra de ~33 K.

Los cuerpos reales no son perfectos emisores ni
absorbentes, es decir la emisividad € serd menor que la
unidad, con lo que la energia emitida R(A,T) sera

R(AT)=¢B(AT)

Un modelo muy simple de efecto invernadero, basado
en el balance de energia, consiste en suponer la atmos-
fera sin estructura, es decir, como una capa isoterma a
la temperatura T, por encima de la superficie terrestre
de temperatura T,,. El balance total de energia del sis-
tema Tierra+Atmosfera sera

F(1-A)/4=(1-¢)o T, +eo T
mientras que el balance de la capa atmosférica sera

eo T, =2¢e0T;)

de donde la temperatura de la superficie seria 7, = 2"*

T, =303 K, valor por encima del real 288 K. Tomando
el valor experimental de T,, podemos calcular la emi-
sividad € en la ecuacion anterior, dado que

T,=[Fy(1-4)/(40 (1-¢/2))]"

lo que corresponde a €=0.77, significando que la
atmosfera absorbe el 77% de la radiacion terrestre. El
incremento de los gases de efecto invernadero hara
incrementar el valor de € conduciendo a un incremento
de T,. Este modelo puede complicarse afadiendo
capas atmosféricas sucesivas a distintas temperaturas,
lo que conduce a un perfil de temperaturas con la
altura que no coincide con el experimental dado que el
perfil de equilibrio radiativo es inestable frente a la
conveccion (superadiabatica) como indicaremos en la
proxima seccion. Si el aire fuera tan frio, por ejemplo a
5 Km de altitud como predice el equilibrio radiativo,
bajaria y seria remplazado por aire mas caliente desde
abajo. Por encima de 11 Km, en la Estratosfera, la
diferencia de temperatura se hace pequefia porque la
Atmosfera no es Opticamente espesa y la radiacion es
mas eficiente que la conveccion para transferir energia
entre capas.

El Sol libera energia a la Tierra como radiacion
ultravioleta, visible e infrarroja proxima, y la Tierra
mantiene el balance de energia reemitiendo una canti-
dad igual de energia como radiacion infrarroja térmica
de onda larga. Esta radiacion es crucial para la trans-
ferencia de energia en el sistema climatico y consi-
guientemente se necesita una teoria mas detallada que
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la descrita para entender lo que le ocurre a aproxi-
madamente el 70% del flujo solar que llega a la Tierra
y que es absorbido en la Atmosfera a las diferentes
alturas, pero principalmente en la superficie. Esta
energia se mueve entre las diferentes capas atmosféri-
cas por transferencia radiativa hasta encontrar su
camino hacia fuera del espacio. La radiacién y los
movimientos atmosféricos transfieren la energia den-
tro del sistema climatico, con un predominio de proce-
sos radiativos en la Estratosfera y de procesos dinami-
cos en la Troposfera.

La ecuacion de transferencia radiativa (1)

Considerando la radiancia monocromatica R(A) a
una longitud de onda infrarroja que atraviesa una
capa, ésta absorbera cierta radiacion incidente, pero a
la vez aumentara la intensidad del haz al emitir a su
temperatura segiin la formula de Planck. El cambio
neto de radiancia al cruzar la capa sera

dR(2)=—R(2)kpez+B(2,T kpez

donde el primer término de la derecha usa la ley
Lambert-Beer de absorcion (absorcion proporcional a
pdz), siendo k una constante de proporcionalidad, y el
segundo término esta basado en la funcion del cuerpo
negro de Planck B(A,T) como funcion fuente y
también en la ley de Kirchhooff (la absorbancia es
igual a la emitancia a cada A para todos los cuerpos
negros o no), lo que nos dice que la emitancia y la
absorbancia son idénticas. R, k y B son independientes
de la frecuencia, y, en la Atmosfera, p y T son
funciones de la altitud z. Definiendo d®=kpdz, donde
O es el espesor oOptico (absorbancia o profundidad
optica) se obtiene la ecuacion de Schwartzchild

dR/d®=R-B

Por integracion desde el tope de la Atmosfera (z=oo,
0=0) al suelo (z=0,0=w) y definiendo 1la
transmitancia como Szexp(—@) , la ecuacion de
transferencia radiativa monocromatica sera

R,(2)=[ BdS=[" B(dS(z)/dz)dz +¢,B,3,

donde el primer término representa la radiancia desde
la Atmosfera y el segundo la emision desde la
superficie con emitancia e, a la temperatura T, siendo

B,=B(T;) y S, la transmitancia de toda la columna
atmosférica.

Necesitamos ahora integrar sobre todas la
longitudes de onda con el fin de obtener la energia
total transferida, pero no hay un método analitico,
dado que la opacidad de la Atmosfera varia
répidamente con la longitud de onda debido a las
varias bandas de absorcion. Los esquemas de
integracion numérica suministran resultados para las
siguientes magnitudes de interés:

a) El flujo F de la energia total por segundo que
cruza la unidad de area, que es la radiancia inte-
grada sobre todas las longitudes de onda y sobre
todos los angulos sdlidos en un hemisferio.

b) La velocidad total de enfriamiento de la Tierra,
cuando integramos hasta el tope de la atmosfe-
ra.

c) El perfil vertical de la temperatura, correspon-
diente al equilibrio radiativo a cada nivel.

Las dos principales areas de interés en la teoria de
transferencia radiativa son la comprension del
mecanismo de la transferencia de energia dentro de la
atmosfera y el uso de las medidas de radiacion para
determinar las variables climaticas desde el espacio
(mediante satélites). El perfil de temperatura se puede
evaluar, despreciando todos los movimientos incluida
la conveccidn, igualando el calentamiento neto del aire
(pc,dT [ot) con el flujo divergente en cada capa
(0F/0z), es decir

or/ot =—(F/éz)/(pe, )

donde, en el caso del equilibrio radiativo, el perfil de
temperatura es cero a cada nivel.

El proximo paso sera resolver la ecuacion de
transferencia radiativa total para el flujo F, con el fin
de obtener el perfil real de temperatura como se dijo
antes. En vez de hacer esto, se puede usar la
aproximacion llamada gris, que evita la integracion
sobre las longitudes de onda, haciendo la suposicion
de que el coeficiente de absorcién a cada nivel se
pueda remplazar por un Unico valor medio efectivo,
que sea ademas el mismo para todas las longitudes de
onda. Esta es una aproximacion valida cuando el
coeficiente de absorcion medio es suficientemente
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grande, puesto que cada capa atmosférica se comporta
como un cuerpo negro, suministrando muy buenos
resultados en el perfil de temperaturas en un trata-
miento de multicapas, como mencionamos antes.

La medida desde el espacio de variables climdticas
mediante sensibilidad remota, se basa también en la
seleccion de varios intervalos espectrales de diferente
opacidad en los cuales medir la radiancia. Por
ejemplo, un radidmetro sensible a la temperatura mide
la intensidad de emision térmica de un objeto en un
conjunto de bandas espectrales estrechas, y esto se
convierte en temperatura, asignando una funcién de
Planck para la emision de cuerpo negro como funcion
fuente en la ecuacidon de transferencia radiativa. Los
diferentes canales de longitud de onda se posicionan
en una banda de absorcion (del CO, por ejemplo) de
modo que la radiacién (en cada canal) detectada en el
tope de la atmodsfera por una satélite corresponde a la
emision desde capas atmosféricas progresivamente
mas altas. Estas emisiones se pueden usar para extraer
el perfil de temperatura vertical usando una Unica
funcion de ponderacion d3/dz, que va desde el suelo
hasta la Estratopausa. Resolver el perfil de tempera-
turas para diferentes funciones de ponderacion es un
problema dificil (llamado problema inverso y su
solucion se conoce como recuperacion) que se puede
resolver numéricamente por técnicas de iteracion, tales
como los llamados métodos de relajacion.

3. ESTRUCTURA, COMPOSICION Y
ALTERACION DE LOS CICLOS
CATALITICOS EN LA ATMOSFERA (4, 5, 6,
7,8,9)

Una fraccion sustancial de la energia solar alcanza
el suelo donde es absorbida. La baja atmosfera
(Troposfera) se calienta desde abajo y se vuelve
convectivamente inestable. Se producen, por tanto,
movimientos de masa, acompafiados de transferencia
radiativa que llevan la energia hacia arriba, hasta
alcanzar un nivel donde la atmosfera tiene un espesor
dptico (profundidad optica o absorbancia) lo bastante
pequefio como para se produzca un enfriamiento
radiativo al espacio en la zona del IR. En este nivel,
llamado Tropopausa, la conveccion cesa y la tempe-
ratura tiende a hacerse constante con la altura. La
tropopausa ocurre entre 11 y 18 Km, dependiendo de

la latitud y de la estacion, y significa un cambio brusco
en el perfil de temperaturas.

El gradiente de temperaturas en la Troposfera
puede calcularse a partir del equilibrio hidrostatico
para la presion (dp =—pgdh) y de la aproximacion
adiabatica para la evolucion de una porcion de aire, de
masa m, considerada como gas ideal (C dT —Vdp =0)
lo que conduce para el gradiente térmico a la relacion

)iz =€, /m)=p/e,

donde ¢, es al calor especifico en J Kg”'K™'. Este
gradiente llamado razon de intervalo es constante y
dado que ¢, es ~1000 JKg™'K™', su valor es aproxi-
madamente 10 K Km™' para el aire seco y en aire
himedo viene a ser del orden de 6.5 K Km™'. La razon
de intervalo adiabdtico humedo T, a la presion

saturada de vapor de agua viene dada por la féormula

L,=T(1+ Lp,/ pRT )/[ 1+ (L’p, /C,pRT* ]

donde L es calor latente del agua y p,, es la presion de
vapor de agua.

Por encima de la tropopausa, donde no hay
conveccion, el gradiente térmico tiende a cero, dado
que cada capa es calentada por radiacién de la
atmosfera inferior y se enfria irradiando al espacio
exterior a la misma temperatura. Esta region se llama
Estratosfera debido a que esta estratificada en capas
que no son convectivamente inestables. La tempera-
tura de la Estratosfera, T,, se puede estimar suponiendo
que es una sola capa en equilibrio radiativo con la
temperatura de la Tierra, Ty, es decir

eoT, =2¢eoT!

con lo que T = TT/2'/4 =215K, que es un valor
realista para la tropopausa. En la practica sabemos que
la temperatura de la Estratosfera aumenta con la altura,
debido a la absorcion de luz UV por la capa de Ozono,
hasta alcanzar un maximo de 270 K a 50 Km
(Estratopausa). Por encima, la temperatura disminuye
de nuevo hasta 190 K a 85 Km (Mesopausa) antes de
aumentar otra vez debido a la ionizacion y disociacion
de moléculas por rayos UV (Termosfera).

Las nubes son componentes bésicos de la atmosfera
real. La condensacion de agua tiene lugar cuando su
presion de vapor alcanza la presion de vapor de satura-
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ciéon a cualquier temperatura (formacion del rocio,
formacion de nubes). En la formacion y crecimiento de
gotas de nubes, la presion de vapor de saturacion es la
de la superficie de una gota mas o menos esférica, es
decir dicha presion depende de la curvatura de la gota
y de las impurezas (por ejemplo, aerosoles) dentro de
la misma. La razdén de saturacion St viene dada por la
formula de Kelvin de la presién de vapor p, (r) sobre
una superficie convexa de radio r

St=p,(r)/p,()=exp(a/r)

donde a=20M /pRT siendo o la tension superficial,
M el peso molecular y p la densidad del liquido. Esta
formula es valida para la nucleacion homogénea, pero
la presencia de particulas pequefias solubles (particu-
las higroscopicas tales como aerosoles de sales
cristalinas) rebaja la presion de saturacion segin la ley
de Raoult. El resultado es una funcion llamada curva
de Kohler (Kohler 1936)

St(r)=1+afr-b/r

donde b es proporcional al nimero de moléculas del
soluto. La curva de Kohler presenta un maximo a
valores criticos de St y 1, por encima de los cuales la
gota crecera y por debajo disminuird en un aire
saturado (aunque no sobresaturado).

La mayoria de los procesos descritos estan relacio-
nados con la circulacion de la Atmosfera, que
transporta calor, momento, nubes, agua, ozono y
contaminacion por el globo. De particular importancia
en el balance de energia global, es la transferencia de
energia hacia los polos, para equilibrar el decreci-
miento del imput solar con la latitud. Aproxima-
damente la mitad de esta transferencia, que alcanza
varios petawatios (1Ptw=10" watios) la realiza la
Atmosfera y el resto los océanos. La circulacion
oceanica estd acoplada a la atmosférica por transfe-
rencia de momento y de calor entre los vientos
superficiales y la superficie del agua. Se asume que la
circulacion atmosférica consiste primordialmente en
elevar el aire en la region caliente (ecuador), descen-
derlo cuando el enfriamiento supera al calentamiento
(region polar) y en cerrar la circulacion entre ambas,
un patréon conocido como bucle de Hardley. Pero en
general este bucle no es estable, debido al efecto
Coriolis de rotacion, que afiade un componente
paralelo al Ecuador al flujo del bucle de Hardley, es

decir, introduce un flujo este-oeste al flujo norte-sur.
En el caso particular de la rotacion terrestre se originan
tres bucles de circulacion en cada hemisferio: Hardley,
Ferrel y Polar.

La composicion actual de gases en la atmosfera
implica una serie de equilibrios dinamicos, quimicos y
radiativos en las diferentes zonas de la misma y con la
Hidrosfera, Criosfera, Biosfera y corteza terrestre. A
nivel global se estudian los ciclos biogeoquimicos y en
el caso especifico de la Atmosfera se habla de ciclos
cataliticos naturales (de Chapman, Nicolet, HO,, etc.)
y modificados, y de los provocados por la accion
humana (ciclos de NO,, CIO,, etc.) en la Troposfera y
Estratosfera, en los cuales juegan un papel importante
los radicales libres (HO,, Cl, CIO,, etc.). Antes de
pasar a describir las posibles alteraciones de estos
ciclos cataliticos por la accion humana, conviene
recordar brevemente la importancia y significado de
los mismos.

La composicion de la atmosfera en el aire seco es
bien conocida, siendo la cantidad de agua variable
entre el 1 y el 4%. Ademas las concentraciones de
radicales libres estan por debajo de 107", aunque su
importancia en la quimica atmosférica es determinante
como vamos a ver, lo cual es una manifestacion de la
Fotoquimica iniciada por la luz solar. El N, es estable
frente a la radiacion V y UV proxima, no asi el O, que
presenta las bandas de Schumann-Runge entre 0.1 y
0.3 um y se fotodisocia en la Estratosfera para dar
luego Ozono

O, +hv(A<024um)— (J,)> 0+0
210+ 0,+ M |- (k,)> O, + M

con un balance neto: 3 O,—2 O; y donde J,, constante
de fotodlisis, viene dada por la expresion

J(s")=[0(A)-0(A) I, (A.0,2)dA

con Q rendimiento cudntico, o la seccion eficaz e I la
intensidad de flujo solar, funcion de la longitud de
onda A, de la latitud 6y de la altura z. La importancia
del O; como escudo estratosférico (donde se localiza el
90% del total) frente a los rayos UV y, en la Troposfera
(con el 10% restante) como contaminante en atmos-
feras urbanas con papel, ademas, de gas de efecto
invernadero, es bien conocida.
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En el control de la concentracion de Oy estratos-
férico actian una serie de ciclos cataliticos naturales:

a. Ciclo del O impar (ciclo de Chapman, 1930)

O, +hv(024<1<0.30um)—> (J;)—> 0,+0
O0+0,— (k,)> 20,

con balance neto: 2 O;—3 O,. Aplicando la aproxi-
macion de estado estacionario a las especies de
Oxigeno impar (O, O;) se obtiene

d[0]/dt=2J,[0,]+J,[0; |- [0]{k, 0, ][M |+ k,[0;]}=0
d[O3J/dt =k, LOJLOZJ[MJ_J3 [O3J_k4 [03“0J:0

con lo cual las concentraciones estacionarias de ambos
seran

[0 L =J; [03 ]/ k, [Oz”M 1 =10"* 4tomo cm™
0,] =[0,|1Jk,[M )Tk, )" =10"* moléculas cm,
3 Iss 2 12 3y

valor, este tltimo, por encima del experimental, lo que
indica que existen otros mecanismos de control de la
concentracion de ozono.

b.  Segundo ciclo catalitico natural, conocido como
ciclo de los radicales HO, (H, HO, HO,) o ciclo de
Bates y Nicolet (1950) que actiia para controlar la
concentracion de O;, reduciéndola en un 15 %. La
produccion de HO en la Estratosfera se origina por
reaccion del Oxigeno atémico excitado O ('D) con
H,0 y CH,, el cual a continuacion ataca al Ozono

0,+OH — (ky)— O, + HO,
HO,+0 — (k;)—> OH + 0,

con un balance neto conocido: O+0;—2 O,. El
radical OH posee una importancia extrema y se
considera el mayor agente limpiador de la atmoésfera,
dada su reactividad.

c¢.  Un tercer ciclo catalitico natural es el ciclo del
NO, (NO, NO,) o ciclo de Crutzen (1970), aunque su
importancia para la Estratosfera fue indicada por
Johnston (1973) al advertir sobre el peligro del
transporte supersonico por encima de la tropopausa.
La fuente principal de radicales es el 6xido nitroso
N,O al reaccionar con el Oxigeno atémico O (‘D)

O('D)+N,0—2NO

originadndose el siguiente ciclo destructivo del ozono
O,+NO — (k;)— NO, + O,
NO,+0 — (ky)— NO+ O,

de balance neto: O+0;—2 O, y con k,=9.1-107"
moléculas™ cm’s™. La aproximacion de estado

estacionario para todas las especies impares (O, O5) y
radicales (NO, NO,) conduce a

0,], =k, [02]2 |M ]/ Jks [NO, |
que da un valor mas acorde con el experimental.

Las perturbaciones de la concentracion de ozono
estratosférico pueden ser naturales (actividad solar,
vulcanismo) o de origen antropogénico: Combustion y
transporte (CO,, NO,), fertilizantes (N,O, BrO,),
refrigeradores (CFCs), etc., de los cuales los mas
dafiinos para la capa de ozono son los CFCs (freones)
cuya efectividad probada (agujero creciente de la capa
de Ozono en la Antartica) llevo a planificar su
reduccion (Protocolo de Montreal, 1987) y a la
prohibicion de su uso a partir de 1995 (enmienda de
Copenhagen, 1992). Los freones son muy estables y
alcanzan la estratosfera antes de fotolizarse dando Cl
atdmico

CFCs+hv—CI+R

el cual provoca la aparicion del radical C1O por varios
caminos

+CH, —
HCl Cl C10
+OH — +0,NO -

+0,—>

con lo que se inicia el ciclo catalitico del CIO, sobre el
Ozono

Cl+0;,— (ky) > ClIO+0,
ClO+0 — (k) — Cl +0,

que es mas eficiente en la destruccion del ozono que el
ciclo del NO,.

La accion concreta de los radicales ClO, en el frio
vortice polar austral hace aparecer una nueva quimica
heterogénea en las nubes estratosféricas polares, con
reacciones en la superficie de los microcristales de las
mismas (teoria de Solomon y otros, 1986). Estos
microcristales estan compuestos de hielo, HCI(s) y
CIONO,(s), actuando estos dos ultimos compuestos
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solidos como depositos de Cl atomico, que reaccionan
liberando gases Cl,(g) y HOCl(g) de la forma

HCl(s )+ CIONO, (s )= HNO, (g )+Cl,(g)
H,0(s )+ CIONO, (s )— HNO, (g )+ HOCI (g)

Estos gases se activan por la luz solar en la primavera
austral liberando Cloro atéomico que actiia en el
siguiente ciclo catalitico

2(Cl+0,— CIO+0,)
CIO+CIO+M — (CIO), + M
(ClO),+hv— Cl+CIOO
CIOO+M - Cl+0,+ M

con balance neto consabido: 2 O;+hv—3 O,,
destructor de Ozono. Este proceso ha originado
pérdidas considerables de Ozono estratdsferico, cuya
recuperacion, incluso tras la eliminacion del los CFCs,
llevard varias décadas, si bien, en conjunto, la
situacion actual puede considerarse como una historia
de éxito a nivel mundial.

Otro tema estudiado desde hace muchos afios ha
sido el de la contaminacion en atmosferas urbanas,
causado principalmente por el transporte (liberacion
de NO, y otros compuestos organicos volatiles VOC),
lo que determina la aparicion del smog fotoquimico,
uno de cuyos efectos en atmosferas oxidantes es el
aumento de la concentracion de O; en las mismas y por
ende en la Troposfera. La complejidad del tema excede
un tratamiento breve, pero su importancia en la salud
humana y en el mundo vegetal (lluvia 4cida, etc.) y
animal es inmensa.

Aproximadamente un tercio de la energia solar que
llega a la Tierra se refleja directamente al espacio. Las
restantes dos terceras partes son absorbidas por la
superficie y, en menor extension, por la Atmosfera.
Para balancear la energia entrante absorbida, la Tierra
tiene, en promedio, que irradiar a longitudes de onda
mas largas, fundamentalmente en la parte IR del
espectro. Mucha de esta radiacion térmica emitida por
el suelo y los océanos es absorbida, como veremos en
la siguiente seccion, por las moléculas poliatomicas
de los componentes gaseosos secundarios de la
Atmosfera, y por las nubes y aerosoles, y finalmente es
irradiada de nuevo a la Tierra. Esto constituye e/ efecto
invernadero natural. Los constituyentes primarios de

la Atmoésfera (N,, O, y Ar) no son gases de efecto
invernadero. Estos tres y otros atomos (O, etc.)
absorben a A<0.1um en la Tonosfera rarificada. E1 N,
es muy estable frente a la luz visible y ultravioleta
(UV), pero el O, se rompe con luz UV en la region 0.1-
0.2 um (bandas Schumann-Runge del O,) produciendo
ozono en la Estratosfera. E1 CO, y el vapor de agua
absorben muy fuertemente a longitudes de onda por
encima y por debajo de la longitud de Wien (A=2879/T
Uum~10 um) dejando una amplia region que puede ser
cubierta muy eficientemente por el resto de los gases
de efecto invernadero, dado que algunos de ellos
poseen potenciales de calentamiento superiores a los
del CO,. Todos estos gases bloquean literalmente,
excepto para una zona llamada ventana electromag-
nética, la salida de fotones infrarrojos desde la Tierra
al exterior, produciendo el calentamiento atmosférico
(ver Figura 1).

E. Mariotte descubrio en 1681 que aunque la luz y
el calor solares pasan a través del vidrio y otros
materiales transparentes, sin embargo el calor proce-
dente de otras fuentes no lo hace. La capacidad de
generar un calentamiento artificial de la superficie de
la Tierra fue probada mediante experimentos sencillos
de efecto invernadero por H. B. Saussure en la década
de 1760, usando un heliotermdémetro, y demostrando
asi que el mismo aire puede atrapar radiacion térmica.
En 1824, J. Fourier (“Remarques generals sur les
temperatures du globe terrestre et des spaces
palnetaires” en Annales de Chimie et de Physique)
argument6 “que la temperatura de la Tierra puede
aumentar por interposicion de la Atmosfera, porque el
calor en estado de luz encuentra menos resistencia
para penetrar el aire que en pasar a través de ¢l cuando
se convierte en calor no luminoso”. En 1859, J.Tyndall
identifico, mediante experimentos de laboratorio, la
absorcion de radiacion térmica por moléculas
complejas (en contraposicion al N, y O,). En 1895, S.
Arrhenius hizo una prediccion climatica basandose en
gases de efecto invernadero, sugiriendo que un
aumento o disminucion del 40% de la abundancia
atmosférica de CO, puede desencadenar retrocesos o
avances de los glaciares. Cien afios después se ha
descubierto que la concentracion de CO, varia de los
periodos glaciares a los interglaciares, pero que los
cambios climaticos preceden a las variaciones de CO,.
El problema hoy dia es distinto debido al hecho que el
incremento de CO, es de origen antropogénico y altera
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Figura 1. Ventana atmosférica entre las bandas de absorcién del CO, y del H,O. (Tomado de ref.6. Copyright © 2004 Pearson

Prentice Hall Inc.)

el equilibrio natural del CO, en la Atmosfera y en los
Océanos.

4. GASES DE EFECTO INVERNADERO:
FRECUENCIAS DE ABSORCION Y
SATURACION DE BANDAS (8, 9, 10, 11, 12)

Se llaman gases de efecto invernadero a aquellos
que absorben radiacion en la region infrarroja (IR) del
espectro. Los dos gases mas abundantes en la Atmos-
fera, nitrogeno (comprende el 78% de la atmosfera
seca) y oxigeno (21%) no ejercen apenas efecto
invernadero. Por el contrario, el efecto invernadero
proviene de moléculas que son mas complejas y
mucho menos abundantes. El vapor de agua es el gas
de efecto invernadero mas abundante y el dioxido de
carbono CO, es el segundo, seguido del metano y el
0zono, todos ellos medidos en ppm. Otros compuestos
medidos en ppb, como el 6xido nitroso (N,0), el
monoéxido de carbono (CO), el 6xido nitrico (NO) y
los compuestos halogenados (CCFs, HCCFs) contri-
buyen también al mismo efecto.

El vapor de agua en la atmoésfera esta controlado
por la temperatura de modo que un incremento de 1 K
produce un incremento de aproximadamente un 7% de
humedad en la atmosfera, pues, de acuerdo con la ley
termodinamica de Clausius-Clapeyron, el vapor de
agua presenta una dependencia exponencial con la
temperatura, es decir

dp/dT = AH ,/RT"
0, en forma exponencial
1n<p2/pl>=AHV/R[l/Tl _1/Tz}

donde AH, es la entalpia de vaporizaciéon del agua
(~40 kJ/mol). El vapor de agua y las nubes dan razén
del 65 al 85% del efecto invernadero natural compa-
rado con el rango del 9 al 26% del CO,. Por otro lado,
el vapor de agua no es la causa del calentamiento
actual, sino solo un efecto de retroalimentacidon como
mostraremos a continuacion, es decir, el incremento de
temperatura se debe al incremento de otros gases
(emisiones antropogénicas de CO,, metano, etc.). Las
razones principales por las que el vapor de agua no
puede ser la causa del cambio climatico son: Su corto
tiempo de permanencia en la atmdsfera (es eliminado
por la lluvia) en comparacién con el de otros gases y la
limitacion fisica basica de su cantidad en la atmdsfera
(dada por la ley de Clausius-Clepeyron). La adicion de
grandes cantidades de vapor de agua a la troposfera (a
la temperatura actual) tendria poco efecto en las
temperaturas globales a tiempos cortos, dada la gran
inercia térmica de la Tierra, debida a la enorme
cantidad de agua que recubre los dos tercios de la
superficie terrestre.

Las medidas de la concentracion de CO, en Mauna
Loa (Hawai, USA) iniciadas en 1953 por C.D.
Keeling, constituyen la serie temporal maestra que
documenta la composicion cambiante de la atmosfera,
y en particular del ciclo global del carbono. La
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concentracion del CO, ha crecido desde el valor
preindustrial (en el afio 1750) entorno a 280 ppm hasta
380 ppm en 2005, es decir, en mas de 100 ppm. La
cantidad total de CO, soltada anualmente a la
atmosfera es aproximadamente 7.2 GtC/afio (GtC,
gigatoneladas de Carbono equivalente) que estd muy
cerca del 1% del total de Carbono en la atmosfera. El
origen de estas emisiones proviene hasta un 75% de la
combustion de hidrocarburos (transporte, calefaccion
y refrigeracion) y fabricacion de cemento, y el resto
(25%) proviene de la deforestacion. Bajo condiciones
estables, en torno al 55% del CO, emitido es retenido
por la atmdsfera, el 30% es absorbido por los océanos
y el 15% por la biosfera. Desde los afos 1980 los
procesos naturales de toma por los océanos y la
biosfera terrestre han eliminado en torno al 50% de las
emisiones antropogénicas. Estos procesos de elimina-
ciéon, por otra parte, vienen influenciados por la
concentracion de CO, atmosférico y por el cambio de
clima.

El ozono se produce y destruye continuamente en
la atmosfera por reacciones quimicas como hemos
indicado. En la troposfera las actividades humanas han
incrementado el ozono a través de la produccion de
gases como monoxido de carbono, hidrocarburos y
oxidos de nitrogeno, que reaccionan quimicamente
para producir ozono. Dado que su tiempo de
permanencia es corto (varias semanas), su destruccion
y reaccion es variable y esta ligada a la concentracion
de otros contaminantes de las atmoésferas urbanas. Hoy
dia se acepta un incremento del 38% desde la era
preindustrial, habiéndose acelerado su produccion
hasta seis veces desde el afio 1960. Por otro lado, los
clorofluorocarburos (CFCs) destruyen la capa de
ozono de la Estratosfera, causando el agujero de ozono
sobre la Antartida.

El metano se ha incrementado como resultado de
las actividades humanas relacionadas con la agricul-
tura, ganaderia, combustion de biomasa, pérdida del
permafrost, el uso del gas natural y la extension de
cultivos. El metano también se produce en procesos
naturales que ocurren en campos irrigados. La
abundancia del metano es de 1774 ppb, mas del doble
de su valor preindustrial, y se libera del orden de 400
Tg/afio (1Tg=10"g=10°Tm). El tiempo de
permanencia es de 8.4 afios, siendo eliminado
principalmente por oxidacion en la atmosfera.

El o6xido nitroso (N,O) estd producido por activi-
dades humanas, tales como la fertilizacion y la
combustion de hidrocarburos, alcanzando hasta 10
Tg/afio, equivalente a la producciéon por procesos
naturales en el suelo y océanos. El tiempo de
permanencia es de 114 afios antes de ser destruido en
la Estratosfera.

Las concentraciones de halocarburos (CFCs,
HCFCs) con producciones individuales por encima de
200 Gg/afio (1Gg=10 Tm) se han incrementado por la
actividad humana, teniendo los procesos naturales una
participacion pequefia. Entre los principales halocar-
buros destacan los clorofluorocarburos (p.e. CFC-11 y
CFC-12), que se han usado profusamente como
agentes refrigerantes y en otros procesos industriales,
hasta que se descubrid que su presencia en la
atmosfera producia una disminucion del ozono
estratosférico. Hoy dia la concentracion de CFCs y
HCFCs estda disminuyendo como resultado de
regulaciones internacionales para proteger la capa de
ozono (Protocolo de Montreal 1987), pero debido a sus
elevados tiempos de permanencia (45-100 afios) su
efecto durarda muchos afios (hasta 2080 no desapa-
recerd el agujero de ozono antartico), aparte del efecto
de los HCFCs (tiempos de permanencia de 1 a 8 afios)
de uso legal hasta el afio 2030.

En general, la eliminacion de los gases de efecto
invernadero que contienen hidrégeno (CH,, HCFCs,
HSCFCs) se realiza por el radical OH, verdadero
agente limpiador de la atmodsfera, mientras que los que
no lo contienen (N,O, CFCs, SFy) son eliminados
lentamente por fotolisis en la Estratosfera.

Los aerosoles son pequefias particulas presentes en
la atmosfera en una amplia variedad de tamafios,
concentraciones y composicion quimica. Unos aeroso-
les son emitidos directamente a la atmosfera mientras
que otros se forman a partir de compuestos emitidos.
Unos son de origen natural, provenientes de volcanes,
tormentas de polvo, fuegos de bosques y pastos,
polenes y sprays. Actividades humanas, tales como la
quema de combustibles solidos, y procesos indus-
triales y agricolas pueden generar aerosoles. Los tipos
primarios de aerosoles son: sulfatos (a partir de
dioxido de azufre y sulfuro de hidrégeno, que reaccio-
nan con otras especies atmosféricas para producir
particulas so6lidas —sulfato de amonio— y liquidas
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—acido sulfurico— en la atmosfera), particulas de sal
marina, polvo fino, y particulas de carbon (carbonilla).

Quedan otros agentes, actuando sobre el clima que
son principalmente de naturaleza fisica como la
extension de las nubes, el cambio de albedo, el cambio
de razon de intervalo con el contenido del vapor de
agua en la troposfera, etc. que vienen afectados por la
actividad humana, pero son mas complejas de estudiar
dado que son mas bien procesos de retroalimentacion
que agentes de forzamiento del clima, tal como
veremos en la proxima seccion.

La explicacion quimica del efecto invernadero
proviene de la absorcién de radiacion IR (0.7<A<
20um) por las moléculas poliatomicas de gases
atmosféricos. El mecanismo molecular es bien
conocido. Las energias vibracionales y rotacionales de
las moléculas estan cuantizadas, de modo que cada
molécula tiene un conjunto caracteristico de niveles de
energia, separados tipicamente por una unidad de
ntimero de ondas ( 1cm ™) para los niveles rotacionales
y por un millar de nimero de ondas (1000 cm™) para
los niveles vibracionales mas altos. La posicién y
espaciado de estos niveles puede calcularse con
precision en Espectroscopia Molecular. De hecho las
vibraciones y rotaciones modifican el momento
dipolar molecular p, en una cantidad A, induciendo
una interaccion con el campo eléctrico E de la
radiacion electromagnética solar de onda continua con
frecuencia ®, que actia por un tiempo T (el inverso de
la frecuencia de Rabi Q= Ay - E/h) durante el que se
produce la absorcién o emision de energia en una
cantidad equivalente al desnivel de energia entre los
niveles de transicion |i) e |j). Usando la teoria de
perturbaciones dependiente del tiempo, la probabili-
dad.de transicién de primer orden y la cantidad de
energia transferida son respectivamente

P(0)=1/?[ [l A E|j)exp(ion,t ot |
AE,=h0)/\[P(t) =ho,

donde la ltima expresion es valida para interacciones
débiles en la aproximacion de onda rotatoria, es decir
se requiere un tiempo largo del orden de nanosegundos
(muchos ciclos del campo de onda continua) para que
la molécula pase de un nivel a otro. Dado que existen
muchos niveles y por tanto muchas probabilidades de
transicion, la caracteristica espectral de cada molécula

la forman una serie de bandas de rotacién-vibracion.
Cada banda corresponde a una Unica transicion
vibracional, con una estructura fina dada por docenas
de transiciones rotacionales acompafiantes, que afiaden
o substraen a la energia vibracional transferida,
produciendo una familia de lineas espaciadas que
solapan frecuentemente unas con otras.

La Espectroscopia Molecular permite calcular no
solamente los niveles de energia sino las probabili-
dades de transicion entre ellos, es decir la intensidad y
anchura de cada linea.

De esta manera el espectro de absorcion de cada
gas de efecto invernadero es bien conocido. ElI CO,
absorbe fuertemente en dos bandas, una localizada en
15 um y la segunda en 5 pm, mientras que el vapor de
agua lo hace en otras dos bandas, localizadas la
primera en 6.3 um y las segunda por encima de 12 um.
En medio de estos dos espectros aparece una ventana
atmosferica (8-13 um) donde la emision IR de la
Tierra no es absorbida por la atmoésfera y esto da un
equilibrio térmico promedio que conduce al efecto
invernadero natural. Es, precisamente en torno a esta
region, donde el resto de los constituyentes menores
absorben: Ozono (banda a 9.6 um), N,O (bandas a
7.75, 8.52 y 16.8 um), y los CFCs (bandas del CF,Cl,
a9y 11 um,y CFCl; a9y 12 um). El aumento de estas
especies incrementara el efecto invernadero, como
ocurre ya de hecho (ver Figura 2).

La accioén individual de cada agente sobre el clima
se puede calcular aplicando el concepto, ya definido en
la Introduccién, de Forzamiento Radiativo. Puesto que
en la parte superior de la atmosfera los flujos de
energia radiante deben compensarse, cualquier des-
compensacion producida en el sistema climatico
(aumento de aerosoles o de concentracion de gases de
efecto invernadero) deberia nivelarse en ultima
instancia mediante el reajuste de la Temperatura
terrestre T. El forzamiento radiativo FR se define
como la hipotética variacion en el flujo de energia
radiante AF (Wm™) en la tropopausa, debido a un
agente externo del cambio climatico (por ejemplo
cambio de la concentracion del CO, o del imput solar)
después de permitir que las temperaturas estratosfé-
ricas se reajusten al equilibrio dindmico radiativo. Se
pueden definir otros forzamientos radiativos relacio-
nados, tales como el instantaneo (sin ajuste estratos-
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Figura 2. Espectros de absorcién de los gases de efecto inver-
nadero: N,0O, CH,, O3, H,0 y CO,. (Tomado de ref. 1)

férico), el de cambio cero de la temperatura super-
ficial (con ajuste de la temperatura troposférica), etc.
pero son menos practicos. Para estimar el valor del FR
asociado a un agente externo, necesitamos modelos
muy detallados del flujo radiativo, que usen tanto la
ecuacion de transferencia radiativa aplicable a cada
intervalo estrecho AA centrado en A (es decir,
R, (l,A/l)) como la funcién ponderada dependiente de
la longitud de onda (dS(Z)/dz) para cada agente
activo, antes de integrar sobre todas las longitudes de
onda y angulos sélidos. En la practica, es facil estimar
la variacion de temperatura superficial relacionada con
el forzamiento radiativo global, suponiendo que existe
equilibrio entre la radiacion emitida y la absorbida por
la superficie. De este modo el FR se puede relacionar
con la variacion de temperatura superficial

AF=(SFJST; AT,

donde F es, segun la ley de Stefan-Boltzmann, la
radiacion emitida por la superficie terrestre (¢67,') y
consiguientemente

SF|8T=4¢0T, =4F|Ty=(1-A)F,|T,=A

donde A es por tanto una cantidad constante, A el
albedo y F, la constante solar. Podemos expresar ahora
la variacion de la temperatura en superficie AT, en
términos del forzamiento radiativo global

AT, = A"'AF

donde A" es el pardmetro efectivo de la sensibilidad
del clima en unidades de K/(Wm™) y posee un valor
de ~0.3. Este valor es muy bajo, dado que hemos
supuesto un modelo lineal (todos los cambios
radiativos van a la variacion de temperatura de
superficie, de acuerdo con la ley de Stefan-Boltzmann)
sin incluir otros procesos (movimientos de masas en la
atmosfera y los océanos) y descartando procesos
indirectos tales como cambios de albedo, variacion de
humedad con la temperatura, etc., que participan en los
mecanismos de retroalimentacion del clima, como
mostraremos en la siguiente seccion. En realidad, si el
unico efecto del FR fuera el incremento de la
temperatura de superficie, el problema del clima seria
muy simple. El hecho de que se tome un valor de 0.6
(en vez de 0.3) subraya la contribucion primordial de
la ley de Stefan-Boltzmann al forzamiento radiativo.
Se pueden definir pardmetros de sensibilidad indivi-
duales A~ y parametros r; relativos al CO,,
r=A"/2z, de modo que el forzamiento individual
relativo AF; se define como AF, =rAF, aunque ahora
la suma de forzamientos relativos individuales no es el
forzamiento radiativo total, sino que XAF =AF-(3r).
Consiguientemente el calentamiento global AT, se
puede definir en términos del parametro de sensibi-
lidad del CO,

ATy = (54, JAF = 2.4 5AF = .1AF (51) = B oA
es decir, la contribucion de cada gas es 1A, AF.

En los Reports del IPPC, la sensibilidad climatica
de equilibrio se refiere al cambio en la temperatura
superficial media global anual cuando se dobla la
concentracion de CO, equivalente (en un modelo de
circulacién general acoplado a un océano de capas
mezcladas, la simulacion del modelo se realiza hasta
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que se alcanza el equilibrio). La sensibilidad climatica
efectiva sortea el requerimiento del equilibrio
midiendo la fuerza de las retroalimentaciones del
clima a un tiempo concreto y puede variar con la
historia del forzamiento y el estado del clima.

Un factor importante en el efecto invernadero es la
saturacion de bandas, es decir el incremento de
concentracion de cada gas en la atmosfera tiene un
efecto fuertemente no lineal en su absorbancia, y es
una consecuencia de las estructuras de bandas vibro-
rotacionales en el espectro IR de esos gases. Supo-
niendo una distribucion de bandas al azar de la
intensidad S del espectro f(S) de un gas,
F(S)=<1/§)exp<—S/§), donde S es la intensidad
media de linea, la absorbancia espectral media W
(integrada sobre las frecuencias v y la intensidad S)
sera

W=[1(S)[[1-exp(=SPu) |dvds = [ Sbu/ (1+ Su )dv

donde u es la concentracion del agente absorbente en
el camino oOptico y @ la forma de la linea. Si
suponemos una forma lorentziana CD<v>=
aL/[ﬂ<v2+af>], siendo ¢ la anchura total a la
mitad de la altura (FWHM), la absorbancia media A
por linea lorentziana para un espaciado entre lineas &
sera

A, =W/|5 =Su/5 (1+Su/ne, )"

Esta absorcion depende de dos valores estadisticos, a
saber S/8, intensidad media por intervalo y S/ma,,
intensidad media de cada linea y constituye una
formula 1til y precisa. En efecto, cuando la absorcion
es fuerte, es decir cuando Su/mer, >1 se obtiene
A~1/5 (Sumer, )l/ ? donde la absorcién es proporcional a
la raiz cuadrada de la concentracion y estamos en el
caso no lineal de saturacion. Por el contrario, cuando
Su/mo, <1 estamos en el caso de absorcion débil y
A~ Su/d es decir la absorcion es proporcional a la
concentracion.

La relativamente alta concentracion de CO, hace
que estemos en el régimen de absorcion fuerte donde
se da una dependencia con la raiz cuadrada de la
concentracion, es decir, el centro de la banda a 15 um
esta saturado y la absorcion tiene lugar principalmente
en sus alas, de modo que el incremento de
concentracion no es tan efectivo como cuando la

concentraciéon es muy baja (ver Figura 3). Por esta
razon, ademas de por la ubicacion en el espectro de su
frecuencia de absorcion, una molécula de CH, afiadida
a la atmosfera es aproximadamente veinte veces mas
efectiva en el aumento del efecto invernadero que una
molécula de CO,. Generalmente se supone que el CO,
contribuye al calentamiento con un 60% y el resto de
los gases traza, que estan en mucha menor cantidad,
contribuyen con el 40% restante (el metano
~15%,NOx ~12%, CFCs ~10%).

Cambios en los GEl inferidos de nucleos de hielo y de datos
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Figura 3. Incremento de concentraciones y forzamientos
radiativos de los gases CO,, CH, y N,O. (Tomado del Informe
IPCC 2007, ref. 4)
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Teniendo por tanto en cuenta los dos factores
anteriores (longitud de onda de absorcion y saturacion
de bandas) se suele definir el potencial de calenta-
miento global de un gas como la razéon entre el
Forzamiento radiativo por emisién de 1 Kg del gas en
cuestion a lo largo de un periodo de tiempo y el
Forzamiento radiativo de 1 Kg del gas de referencia,
que suele ser el CO,. El potencial de calentamiento
global de un gas representa el efecto combinado de los
diversos tiempos de permanencia de esos gases y de su
eficacia relativa (longitudes de onda y saturacion) para
absorber la radiacion térmica IR de la atmosfera. El
Protocolo de Kioto (1997) estd basado en las
emisiones realizadas a lo largo de 100 afios.

En ésta y en la seccion anterior hemos mostrado
como la emisiones antropogénicas de gases de efecto
invernadero a la atmodsfera han alterado los ciclos
biogeoquimicos del Carbono (CO,, CO, CH,),
Oxigeno (O3, OH, y ciclo del agua a través del vapor
de agua), Nitrogeno (NOy, N,0), etc, y han provocado
un gran incremento del forzamiento radiativo en la
atmosfera como resulta evidente de los datos
facilitados por el Report del IPPC del afio 2007 (ver
Figura 4).

5. COMPLEJIDAD DEL CLIMA Y
MECANISMOS DE
RETROALIMENTACION (1, 12, 13)

El sistema climatico es muy complejo, incluyendo
cinco componentes: la atmosfera, la hidrosfera
(océanos y aguas continentales), la criosfera, el suelo y
la biosfera, asi como las interacciones entre ellos. El
sistema climatico evoluciona en el tiempo bajo la
influencia de su propia dinamica interna y de los
forzamientos naturales externos tales como las
emisiones volcanicas y otras, las variaciones solares
(ciclo de manchas solares) y orbitales (ciclos de
Milankovitch) y los forzamientos antropogénicos tales
como la composicion cambiante de la atmosfera y el
uso del suelo. Los factores que afectan al cambio
climatico se clasifican en la practica en forzamientos y
retroalimentaciones. Un forzamiento del clima es un
desequilibrio impuesto al clima bien externamente o
por actividades humanas, y pueden ser radiativos
(directos como el CO, afiadido o indirectos como los
efectos de aerosoles en la formacion de nubes) y no-
radiativos (la evapotranspiracion del suelo irrigado,
etc.).

;

"
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m? wavenu
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Figura 4. Evolucion de la saturacién de la banda de absorcion del CO, con la concentracién (0, 10, 100, 1000 ppm). (Tomado de
ref. 11). La ventana central de absorcién se agranda con la raiz cuadrada de la concentracién.



Jesus Santamaria Antonio

Rev.R. Acad.Cienc.Exact.Fis.Nat. (Esp), 2010, 104 167

La respuesta del clima incluye variaciones de la
temperatura superficial, las precipitaciones, la vegeta-
cion, etc. Dado el convencional énfasis de los clima-
télogos sobre la temperatura asi como la clara relacion
entre gases de efecto invernadero y temperatura en
superficie, los estudios de cambio del clima han
destacado a la temperatura como el indice primario del
cambio climdtico. El concepto de forzamiento radia-
tivo, como hemos descrito en la seccion anterior,
proporciona un camino para cuantificar y comparar las
contribuciones de los diversos agentes que afectan la
temperatura en superficie mediante la modificacion
del balance entre los flujos entrante y saliente de la
energia radiativa.

Los océanos juegan un papel muy importante en el
sistema climatico y su masa es 500 veces la de la
atmosfera. En primer lugar, actian decisivamente en el
balance energético de la Tierra, contribuyendo, en
aproximadamente la misma proporcion que la atmos-
fera, a al transporte de cantidad de calor hacia los
polos. En segundo lugar, controlan el ciclo hidrogeo-
logico, que determina muchas propiedades termodina-
micas de la atmosfera, incluyendo el perfil de
temperatura (razon de intervalo), calor especifico,
humedad, formacion de nubes, crecimiento de gotas en
nubes y régimen de precipitacion. Finalmente los
océanos son la fuente y el sumidero de los dos gases de
efecto invernadero mas importantes, el vapor de agua
y el dioxido de carbono. Por otra parte, la dinamica de
los océanos incluye la circulacion termohalina (cinta
transportadora de masa y calor) y la dinamica sobre la
superficie (olas, mareas) tiene una influencia profunda
sobre el clima, afadiendo una gran complicacion.
Dado que la densidad del agua es en torno a 1000
veces la del aire, el agua se mueve mas despacio en
aproximadamente el mismo factor, lo cual es la razén
de por qué la atmosfera y el océano tienen mas o
menos un papel equivalente en el transporte global del
calor. La transferencia de energia radiativa, que
domina en la atmoésfera, es mucho menos importante
en los océanos, debido a que el agua liquida es casi
opaca a las longitudes de onda IR y el efecto del Sol en
la temperatura del agua estd limitado a la capa de
mezcla, aproximadamente los dos primeros centenares
de metros (10% de la masa total). El otro factor que
mas afecta a la estructura oceanica y a la circulacion
global de los océanos es la salinidad, que es mayor
cerca de la superficie, debido a la evaporacion y

decrece en la region termoclina, justo debajo de la
capa de mezcla. La circulacion general de los océanos
incluye dos componentes distintos: El de los primeros
centenares de metros (conteniendo las capas de mezcla
y termoclina), gobernado por el arrastre del agua por
los vientos dominantes, y el océano profundo, que
viene regido por diferencias de densidad provenientes
de los gradientes de temperatura y salinidad. En ambos
casos, la fuerza de Coriolis entra en juego como
resultado de la rotacion de la Tierra. El movimiento del
océano profundo (incluyendo las corrientes descen-
dentes y profundas de la circulacion termohalina y no
solo las superficiales) esta gobernado principalmente
(también influyen los contornos de las lineas de las
costas) por el flujo geostrofico, que es el balance entre
el gradiente de presidén y la fuerza de Coriolis. El
tiempo de mezcla del flujo en el océano profundo es de
varias centurias. Cerca de la superficie el transporte
Ekman (V. Ekman, 1905) en la capa de mezcla no es
geostrofico debido al arrastre del viento y los patrones
de circulacién asimétrica conocidos como giros
(Contracorriente del Pacifico ecuatorial, relacionada
con el Nifo-Oscilacion Sur- ENSO, Corrientes
ecuatoriales Norte y Sur, etc.) fueron explicados por H.
Sverdrup en 1947 mediante el balance (balance
Sverdrup) entre la vorticidad de una porcion de agua y
su gradiente de Coriolis en cada latitud. Todos estos
detalles deben ser incluidos en los Modelos de
Circulacion General (GCM) del sistema climatico de
los que se hablara en la proxima seccion.

La respuesta del clima a las alteraciones de la
temperatura superficial, precipitacion, vientos, etc.,
origina una serie de mecanismos de retroalimentacion,
entre el balance radiativo y los agentes fisicos (vapor
de agua, nubes, perfil de temperaturas, flujo de
evapotranspiracion, albedo, ciclos biogeoquimicos,
etc.). Los agentes quimicos se consideran bien
forzamientos radiativos directos, tales como los gases
de efecto invernadero, o indirectos, como los
constituyentes en ppb (compuestos organicos
volatiles-VOC, CO, HOOH, NO,, OH,, etc.) que
controlan la quimica atmosférica. De hecho, el
concepto de forzamiento radiativo de cada agente,
como una causa separable y lineal del calentamiento,
no puede mantenerse, dado que el efecto de adicion
antropogénica de gases de efecto invernadero no es
simplemente la elevacion de la temperatura, es decir la
ley de Stefan-Boltzmann no es el Unico mecanismo,
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aunque sea muy importante. Los mecanismos de
retroalimentacion son en general no lineales (ciclos de
retroalimentacion positivos y negativos), no separables
(evapotranspiracion, formacion de nubes con altera-
cion del perfil de temperaturas), ambivalentes
(formacién de nubes y naturaleza de la retroalimen-
tacion, positiva o negativa), tienen interaccidon no
radiativa entre varios de ellos (fusidén del hielo y
decrecimiento de la salinidad del agua marina), poseen
diferentes escalas de tiempos (velocidades de
formacion de nubes debido al CO, y velocidad de
absorcion del CO, por los océanos) y ademads tienen
variabilidad regional. Hemos mencionado el incre-
mento del vapor de agua con la temperatura, lo cual
condiciona la formacidon de nubes, la frecuencia de
precipitaciones y el incremento del albedo. La dismi-
nucion del permafrost en las regiones articas libera
metano, un agente muy fuerte en el efecto invernadero.
La fusién del hielo en la Antartida y Groenlandia,
juntamente con la dilatacion térmica del agua, es la
causante de la subida del nivel de agua del mar. Al
mismo tiempo la salinidad decrece en el Atlantico
Norte con un efecto negativo sobre la circulacion
termohalina. El incremento de aerosoles antropogé-
nicos aumenta el albedo y el nimero de nucleos de
condensacion de las nubes, donde el primero es una
retroalimentacién de efectos negativos sobre la
temperatura y el segundo, tal como se acepta hoy dia,
ligeramente positivo.

Todas las variables climaticas, incluyendo no sé6lo
los forzamientos (naturales y antropogénicos), bien
directos, bien indirectos (gases de efecto invernadero,
precursores y contaminantes), sino también los
procesos fisicos antes indicados, tienen la capacidad
de influenciar el cambio climatico. De este modo, si
una perturbacion sobre el sistema del clima
desequilibra el balance de radiacion de la Tierra en una
cantidad AQ, el sistema responderd cambiando la
temperatura media global en superficie AT, de forma
que el forzamiento radiativo impuesto AF en la
tropopausa, cumplira la relacion:

AF = AQ+ AT,

donde A es el pardmetro de retroalimentacion (con
dimensiones K'Wm™), que es el inverso del
pardametro de sensibilidad del clima efectivo A. Si
estuviéramos en un estado estacionario, AQ seria cero
y entonces recobrariamos la relacion definida en la

seccion anterior. Ahora podemos definir parametros de
retroalimentacion individuales Ay; para cada variable
climatica X,(i=1,N), suponiendo linealidad y

separabilidad de las variables, como sigue
A=6F/5T,=%X(5F/5 X,)(6 X,/ST,)

El efecto de retroalimentacion mds importante es la
dependencia con la temperatura de la radiacion (ley de
Stefan-Boltzmann), A, llamada respuesta de Planck.
Esta respuesta es siempre negativa dado que un incre-
mento en la temperatura aumenta la emision de ondas
largas al espacio y asi reduce AF y su valor es
A, =—40T". La respuesta del sistema climatico con el
cambio AT, de temperatura superficial se debe
comparar con la situacion de un cambio AT, donde la
respuesta de Planck fuera la unica posible. De esta
forma podemos definir el parametro de retroali-
mentacion de la respuesta de Planck Ap, mediante la
relacion

AF =AQ+ AT,

cumpliéndose que A =A,+2A,,. Ambos cambios de
temperatura AT, y ATy estan relacionados con los
parametros de retroalimentacion total A y de Planck
Ap, €s decir

AT, = (AP//’L>ATE)P

Abhora definiendo una ganancia de retroalimentacion
gx; para cada variable X; como g, =(-4,,/4, ), siendo
la ganancia global para todas las variables g=Xg . =
%(-Ay/Ap), y la cantidad 1/(1-g) el factor de
retroalimentacion f, se puede expresar la relacion entre
ambos incrementos de temperatura como

AT, =(1/(1-g))AT, = fAT,,

El valor estimado de A, en Modelos de Circulacion
General es de —3.2 Wm K™, pero el valor teérico
(A, =—40T") es 3.8. Para cualquier otra variable, el
signo de la ganancia de retroalimentacion gy; es el
mismo que el de su parametro Ay;, es decir, un
parametro positivo (negativo) aumenta (disminuye) la
respuesta en temperatura del sistema climatico a la
perturbacion AQ y por lo tanto incrementa (reduce) la
sensibilidad del clima.

Los pardmetros de retroalimentacion mas comunes
son los provenientes de las nubes, superficie, albedo de
las nubes, aerosoles y contenido vapor de agua
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Figura 5. Valores estimados y signos de algunos pardmetros
de retroalimentacién: Vapor de agua (WV), nubes (C), albedo
de superficie (A), razén de intervalo (LR) y vapor de agua +
razén de intervalo (WV+LR). (Tomado de ref. 13)

conectado con el perfil de temperaturas. El coeficiente
de retroalimentacion del vapor de agua es positivo,
dado que el vapor de agua es un gas de efecto
invernadero que produce subida de temperatura en
superficie. En la realidad, la cantidad de vapor de agua
en la atmosfera estd controlada por la gran inercia
térmica del agua liquida de la superficie de la Tierra. El
efecto del vapor de agua no estd aislado porque esta
unido a la razon de intervalo (gradiente térmico) de la
atmosfera, que controla el perfil de temperaturas de la
troposfera y altera el balance radiativo de la Tierra.
Ambas variables (vapor de agua+razén de intervalo)
producen un efecto positivo en el calentamiento de la
atmosfera, puesto que el perfil de temperatura de la
atmosfera es mas suave con mas vapor, incrementando
de esa manera la absorcion radiativa de la Tierra. El
albedo de superficie (nieve, hielo, suelo) tiene un
efecto positivo en el calentamiento puesto que la
temperatura del aire inicialmente aumenta, luego
funde el hielo del mar, disminuyendo el albedo de
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superficie, con lo que se incrementard la temperatura
de la superficie terrestre. Algunas particulas de
aerosoles calientan el aire y otras lo enfrian. El caso de
las nubes es muy complejo y no esta resuelto del todo.
Las nubes poseen absorcion IR (retroalimentacion
positiva) y albedo (reflexion eliminando radiacion al
suelo), pero la predominancia depende de la altitud de
las nubes. Con nubes bajas, si la temperatura del aire
aumenta se forman mas nubes con incremento del
albedo, disminuyendo la temperatura (retroalimen-
tacion negativa). Con nubes altas (menos densas) es
mas importante la absorcion que el albedo, dando una
retroalimentacion positiva. Por otro lado las propie-
dades de las nubes cambian con la presencia de
aerosoles.

En la figura 5 se dan valores de los pardmetros de
retroalimentacion de varias variables fisicas, indi-
cando su valor y su signo.

La Figura 6 es un resumen de la contribucion al
calentamiento por parte de diversos agentes de
forzamiento radiativo (gases de efecto invernadero) y
de agentes de retroalimentacion (albedo, aerosoles,
etc.). La dificultad de interpretacion de estos datos
proviene de las incertidumbres y disparidad de escalas
de tiempo de los mecanismos de respuesta.

6. MODELOS DE CIRCULACION
GENERAL DEL CLIMA: ATRIBUCIONES Y
PREDICCIONES (14).

OTROS POSIBLES EFCTOS: CAMBIOS
ABRUPTOS DE CLIMA (15)

Los estudios sobre el clima y el cambio climatico,
como todos los problemas que incluyen sistemas
complejos acoplados y una gran multitud de procesos
descansan en modelos. Los modelos simples propor-
cionan visiones utiles del problema fisico, mientras
que son necesarios los modelos complejos para obtener
una descripcion precisa y para intentar incorporar el
mayor nimero de procesos de retroalimentacion.

Los modelos climadticos mds simples son modelos
de balance de energia de dimension cero o uno.
Presentan un bajo coste computacional y una
formulacién explicita, de modo que se pueden ver las

conexiones entre parametros o procesos individuales y
el clima, lograndose asi evaluar su dependencia mutua.
Los modelos complejos del clima son mas realistas
pero son computacionalmente costosos y contienen
tantas variables interdependientes que no es posible,
en general, seguir la conexion entre causas y efectos
definidos. Estan basados en Modelos de Circulacion
General (GCM) para la Atmédsfera y los Océanos,
mutuamente ligados, y contienen subrutinas para tratar
la formacion del hielo, el ciclo de carbono, los
procesos quimicos de la atmosfera, los procesos del
suelo y vegetacion, y en particular los relativos a la
composicion atmosférica y reflectividad superficial.

Los bloques basicos de construccion de los GCMs
de atmésfera y océano acoplados son las tres
ecuaciones primitivas que expresan el balance del
momento (vectorial), la conservacion de masa y la
conservacion de energia. La primera es basicamente la
segunda ley de Newton, con términos para la
gravedad, fuerza de Coriolis y fricciones, y, en su
forma mas simple, representa justamente el balance
hidrostatico. Incluye para la atmosfera y los océanos el
movimiento horizontal con el equilibrio geostréfico y
el movimiento vertical del equilibrio hidrostatico. La
conservacion de la masa se incluye en una ecuacion de
continuidad.

La ecuacion termodinamica es la plasmacion de la
primera ley termodinamica (conservacion de la
energia) con términos para cambios en la energia
interna (de una porcion de aire o de agua) debido al
calentamiento adiabatico, para los flujos de calor
(incluyendo la radiacion) y el cambio de calor latente.
Este sistema complejo de ecuaciones diferenciales no
lineales no presenta solucion analitica, sino Unica-
mente solucion numérica por simulacion. Se divide el
espacio tridimensional de la atmdsfera y los océanos
en elementos finitos o celdas en una malla, con valores
fijados de las variables de estado (T, velocidad,
densidad, etc.). Resolviendo numéricamente las ecua-
ciones anteriores seguimos la evolucion temporal de
las variables de estado dentro de cada celda de la malla
con condiciones de contorno. Las soluciones se
calculan iterativamente a intervalos discretos de
tiempo (paso de tiempo) a lo largo de una simulacion
temporal. El paso de tiempo es funcion del tamafio de
la celda: Cuanto menor es la celda, menor sera el paso
de tiempo, y consiguientemente mas larga la simula-
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cion. La resolucidn espacial para la atmdsfera es entre
2 y 5° en longitud-latitud, tomando de 10 a 30
intervalos de espesor de la variable entre la superficie
y el tope de la atmodsfera. De esta manera el paso
temporal esta en el rango de 30-60 minutos. Aparte de
la discretizacion, debemos anadir la parametrizacion
para tener en cuenta otros factores como las nubes y
remolinos ocednicos.

Los otros componentes del clima (Hidrosfera,
Criosfera, suelo y Biosfera) se incluyen mediante
expresiones empiricas o semiempiricas. Finalmente se
afiade el Modulo de Quimica (ciclo del Carbono, ciclo
del Oxigeno, procesos fisico-quimicos de aerosoles,
etc.). La complejidad de los GCMs ha crecido consi-
derablemente desde el primer Report del IPPC (1990),
que incluia s6lo dos modelos de simulacion, hasta el
cuarto (2007) que incluye veintiuno.

En orden a simular un cambio climdtico inducido
por gases de efecto invernadero y aerosoles, se
comienza con valores adecuados de las propiedades de
superficie y atmosféricas y con distribuciones de T y
salinidad en los océanos. Después se lanza la
simulaciéon del modelo con un forzamiento externo
constante correspondiente a la era preindustrial (280
ppm de CO,) de modo que los flujos de masa y calor
entre todas las celdas se conserven exactamente. Se
permite que el sistema se relaje a valores realistas si se
observa una evolucidén no realista. Para obtener un
estado estacionario similar al del clima del periodo
preindustrial, la evolucion se debe seguir por varias
centurias. Ahora con ese estado estacionario se lanzan
dos simulaciones. Una simulacion de control, mante-
niendo constantes las concentraciones iniciales de
gases y aerosoles y una simulacion del clima
transitoria, cambiando las concentraciones de acuerdo
con la evolucién observada entre el periodo prein-
dustrial y la situacion actual. El resultado de esta
segunda simulacion se puede testar frente a las
observaciones actuales del clima. A continuacion, si
los resultados son buenos, la evolucion se sigue hasta
el fin de la centuria para poder predecir el cambio del
clima.

Los modelos del clima se aplican para simular la
evolucion del clima y no la evolucion del tiempo
meteorologico, es decir, el objetivo es reproducir las
condiciones medias meteorologicas a lo largo de varias

décadas (clima) y no la secuencia temporal real de
condiciones actuales que ahora s6lo es posible para 10-
15 dias. Desde el punto de vista matematico el clima es
un problema de condiciones de contorno mientras que
el tiempo meteoroldgico es un problema de condi-
ciones iniciales. En las simulaciones meteoroldgicas,
el crecimiento no lineal de pequefios errores en un
estado inicial de un sistema cadtico (E. Lorentz, 1963)
produce la divergencia en la evolucioén temporal de las
variables simuladas, de forma que la prediccion se
hace inefectiva después de pocos dias. En una
simulacion del clima se puede empezar por distintas
condiciones iniciales y las evoluciones divergen en los
valores de las variables de estado, pero esta diver-
gencia es exponencial s6lo en los primeros pocos dias,
hasta que el sistema se satura. Incluso més atn, con un
forzamiento externo suficientemente fuerte, tal como
se produce con el actual incremento de concentracion
de gases de efecto invernadero, los cambios calculados
son mayores que la variabilidad asociada al compor-
tamiento cadtico del sistema y en todas las simu-
laciones los cambios tienen un comportamiento
similar.

En resumen, los GCMs simulan la evolucidn de una
variedad de condiciones iniciales del pasado a lo largo
de varias décadas o centurias para reproducir las
condiciones actuales promedio, con tal precision que
esos modelos se hacen fiables dado que hay una
convergencia de resultados entre ellos. También esos
calculos modelo han sido exitosos para dar cuenta del
reciente calentamiento por efecto invernadero que es
del orden de 0.8 K (atribucion). Esto proporciona
cierta confianza de que los modelos contienen sufi-
ciente Fisica para permitir predicciones juiciosas sobre
el comportamiento futuro del efecto invernadero. Pero,
incluso si los modelos fueran una representacion
perfecta del clima real (lo que no es el caso) aparece
una incertidumbre sobre el comportamiento de la
evolucion de la acumulacion de gases en la atmoésfera a
lo largo de una escala de tiempos de interés (de nuevo
retroalimentaciones ¢ inestabilidades no previstas).
Las mejores estimaciones para el afio 2100 son un
calentamiento global de 3 K, una elevacion del nivel
del mar de 1 m, etc. (ver el Report 2007 del IPPC).

La primera generacion de modelos GCMs
enfatizaron cambios graduales. Un objetivo mas
reciente ha sido la modelizacion y prediccion de
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cambios abruptos de clima. Este nuevo enfoque ha
aparecido debido a la evidencia de cambios climaticos
rapidos en un pasado relativamente reciente (en los
sucesos del Younger Dryas y del enfriamiento de hace
8200 afios) y también por el interés en el estudio de la
naturaleza fisica de sistemas complejos que tienen
varios estados estables separados por otros inestables.
Un ejemplo es la transicion entre estados cuasi-
estables de la circulacion termohalina del océano, que
se explica por un modelo de dos zonas (una caliente
que genera el flujo de superficie y otra fria que genera
el flujo profundo), siendo la salinidad del agua la
variable principal, aunque la temperatura juega un
papel importante (modelo Stommel, 1961). Existen
tres situaciones estacionarias: dos estables (la solucion
gobernada por la salinidad como en la situacion actual
y la solucién gobernada por dos temperaturas) donde
la diferencia de salinidad crece con el flujo de
salinidad, y otra inestable (1a solucion dominada por la
temperatura) donde la diferencia de salinidad decrece
con el flujo de salinidad (retroalimentacién negativa),
lo que conduce a un ciclo de histéresis con umbrales de
inestabilidad. Los modelos actuales GCMs no predi-
cen cambios bruscos de la circulacion termohalina,
pero al menos predicen que la velocidad del flujo
decrecera substancialmente durante el curso del
presente siglo debido a la fusién de los casquetes
polares que hace disminuir la salinidad.

DISCUSION (16, 17, 18)

En relacion con el calentamiento global tenemos
una serie de hechos bien establecidos: Incrementos de
concentraciones de gases de efecto invernadero (en
torno al 35% de incremento), Acidificacion del agua
del mar, Calentamiento global del 0.74 K en el pasado
siglo, Fusion de glaciares y hielo oceanico y Elevacion
del nivel del mar (dilataciones+fusion del hielo sobre
el mar). La rapidez de tales cambios es mayor que la
habida en los ultimos 100000 afios, aunque se han
detectado cambios similares o incluso mayores en
periodos anteriores (cambios bruscos). Practicamente
todos los modelos disponibles muestran que la
magnitud del cambio térmico no puede explicarse
sobre la base de factores naturales exclusivamente. La
coincidencia entre la temperatura observada y la
predicha por los modelos, que incorporan el incre-
mento de gases de efecto invernadero, es notable. La

probabilidad de que estos gases sean la causa del
calentamiento observado es mayor del 90%.

La aparicion del cambio climatico (es decir, certi-
ficar si ya se ha producido) como consecuencia de las
actividades antropogénicas es mas dificil de caracteri-
zar, dado que el clima es por definicion variable, y
ademas es muy dificil separar las causas naturales de
las humanas. Ahora se dan cambios en los sistemas
fisicos y biologicos (problemas de abastecimiento de
aguas, desertificacion, incremento de la frecuencia de
desastres, pérdidas de habitats, penetracion de vectores
de enfermedades, etc.) que son concordes con el
calentamiento global en mas del 90% de los casos.

Sobre la base de observaciones y modelos exis-
tentes, se han hecho una serie de previsiones relativas a
la evolucion futura de los procesos descritos. Tales
predicciones indican que debemos esperar un calenta-
miento global de 0.2 K por década a lo largo de las
proximas dos décadas, incluso si se estabilizan las
emisiones de gases de efecto invernadero. La mejor
estimacion para el calentamiento global al final del
siglo es de 3 K. Un calentamiento de <1.5 K es poco
probable, mientras que valores >4.5 k no se pueden
descartar. Se espera que el calentamiento y la eleva-
cion del nivel del mar contintien por décadas y atn por
centurias, y se prevé que sus efectos sean ain mayores
que los observados hasta ahora. Sin embargo estas
previsiones tienen varias fuentes de incertidumbre,
entre otras: escasez de datos de varias partes del
planeta; capacidad de computacion insuficiente ( por
ejemplo no hay resolucion para Estratosfera); limita-
ciones en la comprension de los mecanismos de
retroalimentacion (efecto de aerosoles, cambios en el
albedo); capacidad de prediccion limitada de los
actuales modelos GCMs.

Se han tomado planes de accion para mitigar estos
efectos, en particular el Protocolo de Kioto (1997) para
reducir en un 5% las emisiones relativas al afio 1990
para el afio 2012. Se estan considerando otras acciones
para reducir mas drasticamente las emisiones de gases
(secuestro del CO,, uso de fuentes de energia diferen-
tes de los combustibles fosiles, etc.). Con toda
probabilidad la preocupacion sobre el cambio
climatico va a permanecer con nosotros durante los
afios venideros. Como exponente de la misma debe-
mos recordar que los académicos Emiliano Aguirre
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(17) y Luis Gutiérrez Jodra (18) han estudiado este
problema del cambio climatico, el primero insistiendo
en la variabilidad del clima a escala geologica, y el
segundo destacando las previsiones y posibles miti-
gaciones.
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