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Posibles influencias  
de la contaminación atmosférica  
y de las tormentas de polvo  
y arena en el monzón del Índico
por William K.M. Lau1, Kyu-Myong Kim2, Christina N. Hsu1 y Brent N. Holben3

Introducción
En los países asiáticos afectados por 
la temporada del monzón, como por 
ejemplo China y la India, los proble-
mas que está provocando la contami-
nación atmosférica en la salud huma-
na y en la seguridad están volviéndo-
se cada vez más graves, como conse-
cuencia de la creciente concentración 
de agentes atmosféricos contaminan-
tes procedentes de las emisiones de 
gases de desecho originados por el 
aumento de la demanda energética 
asociada al veloz ritmo emprendido 
por los procesos de industrialización 
y modernización. Entre tanto, la dis-
tribución irregular de las lluvias mon-
zónicas, asociada con crecidas repen-
tinas o con sequías prolongadas, ha 
originado importantes pérdidas de 
vidas humanas y daños a cultivos y 
bienes materiales, con impactos so-
ciales completamente devastadores. 
Históricamente, la contaminación 
atmosférica y la investigación de los 
fenómenos monzónicos se han trata-
do como problemas separados. Sin 
embargo, algunos estudios recientes 
han sugerido que los dos problemas 
podrían estar intrínsecamente unidos, 
por lo que deberían estudiarse de for-
ma conjunta (Lau y otros, 2008).

Básicamente, los aerosoles pueden 
afectar a las precipitaciones a través 
de efectos radiativos debidos a las 

partículas suspendidas en la atmósfe-
ra (efecto directo) y/o interfiriendo en 
los procesos de formación de nubes 
y precipitaciones (efecto indirecto), e 
incluso modificándolos. Consideran-
do sus propiedades ópticas, los aero-
soles pueden clasificarse en dos cate-
gorías: los que absorben la radiación 
solar y los que no lo hacen. Ambos 
tipos de aerosoles dispersan la luz 
solar y reducen la cantidad de radia-
ción solar que alcanza la superficie de 
la Tierra, provocando que esta se en-
fríe. El enfriamiento de la superficie 
aumenta la estabilidad atmosférica y 
reduce el potencial de convección.

Sin embargo, los aerosoles absor-
bentes, además de enfriar la super-
ficie, pueden calentar la atmósfera. 
Este calentamiento atmosférico pue-
de reducir la cantidad de nubes bajas 
a causa del aumento en la evapora-
ción de las gotas de las nubes. Pero 
el calentamiento puede generar mo-
vimiento, aumentar la convergencia 
de humedad en niveles bajos y, por 
tanto, incrementar las precipitacio-
nes. El calor latente derivado del au-
mento en las lluvias puede desenca-
denar procesos de retroalimentación 
en la circulación a gran escala, ele-
vando aún más la respuesta inicial al 
calentamiento provocado por los ae-
rosoles y ocasionando más lluvias.

Por otra parte, los aerosoles pue-
den aumentar la concentración de 
núcleos de condensación de la nube 
(CCN), incrementar la cantidad de 
nubes y reducir los índices de coales-
cencia y colisión, provocando así una 
disminución de las precipitaciones. 
Sin embargo, en presencia de una 
mayor humedad y de aire caliente, la 
reducción en la coalescencia o en la 
colisión puede desembocar en gotas 

subfundidas en altitudes más eleva-
das, donde se producen precipitacio-
nes en forma de hielo que posterior-
mente cae y se funde. La liberación 
de calor latente como consecuencia 
de la congelación en el aire y de la 
fusión en niveles más bajos impli-
ca un transporte de calor en sentido 
ascendente mucho mayor en nubes 
contaminadas y un reforzamiento de 
la convección profunda (Rosenfeld 
y otros, 2008). De esta manera, los 
aerosoles pueden dar lugar a un au-
mento en la convección a nivel local. 
Por tanto, en función de las condicio-
nes ambientales a gran escala y de 
los procesos de retroalimentación, el 
efecto de los aerosoles sobre las pre-
cipitaciones puede ser positivo, nega-
tivo o una combinación de ambos.

En la región del monzón asiático 
y zonas limítrofes, el forzamiento 
provocado por los aerosoles y las 
respuestas del ciclo hidrológico son 
elementos aún más complejos. A 
nivel local pueden tener lugar tan-
to efectos directos como indirectos, 
además de forma simultánea, que 
pueden interactuar entre sí. Apar-
te de los efectos locales, las lluvias 
monzónicas pueden verse afectadas 
por los aerosoles transportados des-
de otras regiones e intensificados a 
través de la circulación a gran escala 
y por retroalimentaciones debidas a 
la humedad. De este modo, el pol-
vo transportado por la circulación a 
gran escala desde los desiertos co-
lindantes con la región septentrional 
de la India puede afectar a las preci-
pitaciones sobre el golfo de Bengala; 
el sulfato y el carbono negro origina-
dos por la contaminación industrial 
de las zonas centrales y meridiona-
les de China y del norte de la India 
pueden afectar al régimen de preci-
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pitaciones en la península de Corea 
y Japón; y las sustancias orgánicas 
y el carbono negro procedentes de 
la quema de biomasa en Indochina 
pueden modular el régimen de pre-
cipitaciones previas al monzón en la 
parte meridional de China y en sus 
regiones costeras, contribuyendo así 
a la variabilidad en el diferencial de 
calentamiento y enfriamiento de la 
atmósfera y al contraste térmico en-
tre la tierra y el mar.

Estudios recientes de los 
efectos de los aerosoles 
sobre el monzón asiático
Muchos estudios recientes han docu-
mentado variaciones en la concentra-
ción de aerosoles, enfriamiento de la 
superficie y la posible relación de es-
tos elementos con las precipitaciones 
en las regiones monzónicas de la In-
dia y del este asiático (Krishnan y Ra-
manathan, 2002; Devara y otros, 2003; 
Cheng y otros, 2005; Prasad y otros, 
2006; Nakajima y otros, 2007; George 
y otros, 2008; y muchos otros). Los 
estudios de modelización han dejado 
entrever que los aerosoles presentes 
en la atmósfera pueden afectar al ci-
clo hidrológico del monzón alterando 
el balance energético regional en la 
atmósfera y en la superficie terrestre, 
así como mediante la modulación de 
los procesos nubosos y de precipita-
ción (Rosenfeld, 2000; Ramanathan y 
otros, 2001; Li, 2004). Sin embargo, 
en función del diseño experimental, 
de las escalas espaciales y tempora-
les consideradas, del forzamiento de 
los aerosoles y de la representación 
de los procesos de los aerosoles y 
de las precipitaciones, los modelos 
han generado resultados que difieren 
mucho entre sí.

Utilizando un modelo de predicción 
meteorológica de escala global, Iwa-
saki y Kitagawa (1998) descubrieron 
que el efecto del aerosol puede redu-
cir el contraste térmico entre la tierra 
y el mar, conduciendo a la supresión 
del monzón de la zona oriental de 
Asia y demorando notablemente el 
avance hacia el norte del frente Mei-
yu sobre Asia oriental. Menon y otros 
(2002) sugirieron que la prolongada 
sequía del norte de China y las ha-
bituales inundaciones estivales en la 
zona sur de dicho país podrían estar 
relacionadas con un incremento en 
la absorción y en el calentamiento 
como consecuencia de un aumento 
de la concentración de carbono ne-

gro sobre la India y China. Ramana-
than y otros (2005), utilizando el for-
zamiento de los aerosoles obtenido 
a partir de experimentos de campo 
sobre nubes marrones atmosféri-
cas, sugirieron que el enfriamiento 
producido por los aerosoles reduce 
la evaporación en superficie y dis-
minuye el gradiente norte-sur de 
la temperatura en superficie sobre 
el océano Índico, dando lugar así a 
una circulación monzónica más dé-
bil. Lau y otros (2006) y Lau y Kim 
(2006) descubrieron que una canti-
dad importante de aerosoles de pol-
vo procedentes del desierto de Thar 
y de los desiertos de Oriente Medio 
se transporta hacia la parte septen-
trional de la India durante la estación 
previa al monzón (desde abril hasta 
principios de junio).

Los aerosoles de polvo se acumulan 
en las faldas y se esparcen sobre la 
llanura indogangética al ser forzados 
por el viento dominante que se topa 
con la abrupta topografía del Himala-
ya. La gruesa capa de polvo absorbe 
la radiación solar y actúa como una 
fuente elevada adicional de calor 
durante el verano asiático. Las par-
tículas de polvo transportadas por 
el aire se hacen aún más absorben-
tes cuando sobrevuelan las grandes 
ciudades de la llanura indogangética 
y se cubren de minúsculos aeroso-
les de carbono negro procedentes 
de las emisiones locales (Prasad y 
Singh, 2007).

El efecto combinado de calenta-
miento debido al polvo y al carbono 
negro puede generar una reacción 
dinámica a gran escala a través de 
lo que viene a denominarse el efec-
to “bomba de calor elevada” (EHP) 
(Lau y otros, 2006). Este efecto au-
menta el calentamiento estacional 
de la meseta tibetana, dando lugar 
a un creciente calentamiento de la 
troposfera superior a finales de la 
primavera y principios del verano, lo 
que provoca un estímulo posterior 
de las precipitaciones monzónicas en 
la zona norte de la India durante los 
meses de junio y julio. Wang (2007) 
obtuvo resultados similares que po-
nían de relieve que el forzamiento 
del carbono negro global fortalecía 
la celda de Hadley en el hemisferio 
norte, junto con un aumento de la 
circulación monzónica en el Índico 
durante el verano. Meehl y otros 
(2008) y Collier y Zhang (2008) reve-
laron que las precipitaciones en la 
India aumentan en primavera debi-
do a un aumento de la concentración 

de carbono negro, si bien el monzón 
puede debilitarse posteriormente 
por medio de un incremento induci-
do de la nubosidad y del enfriamien-
to de la superficie. Bollasina y otros 
(2008) apuntaron que la influencia 
de los aerosoles en la circulación 
monzónica a gran escala del Índico 
se articula por el calentamiento y en-
friamiento de la superficie terrestre 
en la India, como consecuencia de la 
disminución de las precipitaciones y 
nubosidad que acompaña al aumen-
to de la concentración de aerosoles 
durante el mes de mayo.

Estos nuevos resultados pueden 
ser tan confusos como informati-
vos, como consecuencia de la na-
turaleza ya de por sí compleja de 
la interacción entre los aerosoles y 
el monzón. Además, el estudio de 
esta interacción está en su fase em-
brionaria como ciencia interdisci-
plinar. Los efectos de los aerosoles 
sobre los procesos de precipitación 
dependen en gran medida no solo 
de las propiedades del aerosol en 
cuestión, sino también de los esta-
dos dinámicos y de los procesos de 
retroalimentación en el sistema aco-
plado océano-atmósfera-tierra. Por 
consiguiente, para comprender una 
relación concreta entre las precipita-
ciones y los aerosoles deben enten-
derse, en primer lugar, las condicio-
nes meteorológicas generales que 
afectan a dicha relación.

En este artículo presentamos algu-
nos patrones básicos de variabilidad 
estacional e interanual de los aero-
soles y del monzón, centrándonos 
en el monzón del Índico. Utilizare-
mos la temporada de 2008 como 
ejemplo para estudiar los posibles 
impactos de los aerosoles sobre el 
sistema monzónico a gran escala del 
sur de Asia, y las retroalimentacio-
nes de dicho sistema, en el contexto 
de forzamiento procedente del océa-
no y de la superficie terrestre.

Los aerosoles y el 
sistema monzónico

Los “puntos calientes” 
globales de concentración 
de aerosoles
Es probable que los efectos de retroa-
limentación atmosférica inducidos por 
la presencia de aerosoles sean más 
eficaces en los “puntos calientes” de 
aerosoles, que se caracterizan por una 
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fuerte concentración de aerosoles en 
las proximidades de zonas con abun-
dante humedad atmosférica, es decir, 
regiones oceánicas o bosques tropica-
les. La Figura 1 muestra la distribución 
global del espesor óptico de los aero-
soles a partir de la quinta recopilación 
de datos del sistema MODIS (espec-
trorradiómetro de formación de imá-
genes de resolución moderada) en 
2005 (Hsu y otros, 2004). Los puntos 
calientes de aerosoles varían geográ-
ficamente en función de la estación; 
algunas regiones muestran actividad 
durante todo el año.

En la Figura 1 se aprecia claramen-
te que el desierto del Sahara, África 
occidental, Asia oriental y la llanura 
indogangética son puntos calientes 
de aerosoles durante todo el año y 
están vinculados geográficamente a 
las principales zonas con actividad 
monzónica. El gran desierto del Sa-
hara está situado al norte de la zona 
de lluvias del monzón de África occi-
dental. La región monzónica de Asia 
oriental coincide con el complejo de 
megalópolis industriales de China 
y se halla en el recorrido del vien-
to que procede de los desiertos del 
Gobi y Taklamakán. La llanura indo-
gangética es un complejo de mega-

lópolis y está situada en una zona a 
favor del viento del desierto de Thar 
y de los desiertos de Oriente Medio. 
Estas regiones se ven afectadas por 
las lluvias y sequías monzónicas, y 
también por una gran contamina-
ción industrial y por las tormentas 
de arena y polvo del desierto. En el 
resto del artículo nos centraremos 
en la presencia de aerosoles en la 
llanura indogangética y en la región 
del mar de Arabia, así como en sus 
posibles impactos en el monzón de 
verano del Índico.

La llanura indogangética constituye 
un “punto súper caliente” de aeroso-
les, ya que acoge la mayor densidad 
de población del planeta y también la 
concentración más elevada de plan-
tas industriales impulsadas por la 
quema de carbón. La mayor parte de 
los aerosoles existentes pertenecen 
a las especies absorbentes: carbono 
negro procedente de la combustión 
de carbón y combustibles biológicos, 
de la quema de biomasa y de polvo. 
Durante la primavera y principios de 
verano en el norte, estos aerosoles 
se desplazan desde el desierto de 
Thar y los desiertos de Oriente Me-
dio empujados por los vientos del 
oeste del monzón en desarrollo. En 

la Figura 1(b), sobre la zona norte del 
mar de Arabia pueden encontrarse 
concentraciones muy elevadas de 
aerosoles, tal y como indica el gran 
espesor óptico de los mismos, entre 
los meses de julio y agosto. Los ae-
rosoles mezclados con humedad at-
mosférica durante los meses previos 
al monzón pueden encontrarse en 
forma de calima y humo, constitu-
yendo las denominadas nubes ma-
rrones atmosféricas (Ramanathan y 
Ramana, 2005).

Ciclo estacional monzónico 
de precipitación y aerosoles
La covariabilidad de los aerosoles 
absorbentes y de la precipitación en 
el subcontinente indio puede com-
probarse en la sección climatológica 
de tiempo y latitud (1979-2003) de la 
Figura 2, donde se muestra el Índice 
de aerosoles obtenido con el espec-
trómetro cartográfico del ozono total 
(TOMS-AI) y la precipitación según 
el Proyecto mundial de climatología 
de las precipitaciones. El TOMS-AI 
mide la intensidad relativa de los 
aerosoles absorbentes basándose 
en la capacidad de absorción en el 
espectro ultravioleta y se trata de 

Marzo-Abril-Mayo

Septiembre-Octubre-Noviembre

Junio-Julio-Agosto

Diciembre-Enero-Febrero

(a) (b)

(c) (d)

Figura 1 – Distribución global (obtenida con el sistema MODIS) del espesor óptico de los aerosoles a 0,55 μm en la que se aprecian los 
puntos calientes para los períodos de (a) marzo-abril-mayo, (b) junio-julio-agosto, (c) septiembre-octubre-noviembre y (d) diciembre-
enero-febrero de 2005
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los únicos datos satelitales globales, 
a largo plazo y diarios disponibles, 
obtenidos durante el período 1979-
2005, con un pequeño intervalo de 
interrupción entre 1993 y 1996. El 
aumento de la concentración at-
mosférica de aerosoles absorbentes, 
que antecede al desplazamiento ha-
cia el norte de la banda lluviosa del 
monzón, es muy pronunciado entre 
abril y junio en el norte de la India 
(> 20ºN). La disminución de aeroso-
les debido al lavado de lluvia durante 
el máximo de la estación monzónica 
(julio-agosto) también resulta evi-
dente. Tanto los aerosoles como las 
precipitaciones están claramente re-
lacionados con la circulación a gran 
escala que controla buena parte de la 
variación estacional. La zona con al-
tas concentraciones de aerosoles en 
el norte de la India se solapa durante 
los meses de junio y julio con la zona 
de precipitaciones, apuntando así a 
la posibilidad de que los aerosoles 
puedan interactuar con las nubes 
y con la lluvia en esta región y que 
no sean completamente eliminados 
por las lluvias monzónicas debido al 
rápido restablecimiento por las emi-
siones locales y por transportes des-
de fuera de la región.

A partir de la distribución mensual 
de la precipitación pueden deducir-
se detalles adicionales acerca de las 
características de los aerosoles, y a 
partir de las observaciones de la red 
AERONET (Holben y otros, 1998) en 

el emplazamiento único de Kanpur 
(situado en la llanura indogangéti-
ca, cerca del límite entre las zonas 
húmedas y secas) (Figura 3) puede 
extraerse información relativa al es-
pesor óptico de los aerosoles y al 
exponente de Ångstrøm. El espesor 
óptico de los aerosoles cuenta con 
un doble máximo en el ciclo anual, 
es decir, un fuerte componente se-
mianual (Figura 3(a)). El primer máxi-
mo está asociado con el restableci-
miento de los aerosoles absorbentes 
durante los meses de mayo y junio, 
antes del máximo de lluvias monzó-
nicas que tiene lugar durante julio y 
agosto. Incluso durante el período 
de precipitaciones máximas, aunque 
los aerosoles de fondo experimen-
tan reducciones de su pico máximo 
(~0,8), sus valores siguen siendo 
muy elevados (~0,5-0,6), poniendo 
así de manifiesto que no todos los 
aerosoles han sido eliminados por 
las lluvias monzónicas. Es probable 
que el segundo máximo de espesor 
óptico de los aerosoles durante no-
viembre-enero esté provocado por 
el restablecimiento de las nubes ma-
rrones atmosféricas, originadas por 
las emisiones industriales y por la 
combustión de biocombustibles y fa-
vorecidas por unas condiciones me-
teorológicas estables asociadas con 
masas de aire subsidentes y ausen-
cia de precipitaciones, condiciones 
que predominan en la zona norte de 
la India durante el monzón de invier-
no (Ramanathan y Ramana, 2005). 

Por este motivo, el ciclo semianual 
puede ser, en gran medida, un reflejo 
de las variaciones estacionales de las 
condiciones meteorológicas.

Las propiedades generales de los 
aerosoles pueden deducirse a partir 
de las variaciones del exponente de 
Ångstrøm (Figura 3(b)). Este índice 
representa una medida de la depen-
dencia espectral del espesor óptico, 
que es inversamente proporcional al 
tamaño de la partícula. Los exponen-
tes de Ångstrøm más reducidos halla-
dos durante el período comprendido 
entre abril y junio indican la presencia 
de aerosoles gruesos (radios eficaces 
de partículas > 1 μm) absorbentes, 
como por ejemplo el polvo. Por otra 
parte, los valores más elevados de los 
meses de noviembre a enero apun-
tan a la presencia de aerosoles finos 
(radio eficaz > 1 μm) debidos a la con-
taminación industrial, que es proba-
ble que consistan en una miscelánea 
de aerosoles absorbentes (carbono 
negro) y no absorbentes (sulfato). A 
causa de las condiciones dominan-
tes de subsidencia sobre la llanura 
indogangética durante el monzón de 
invierno, es posible que las partículas 
finas se restrinjan más a la capa lími-
te atmosférica y a las zonas situadas 
por debajo de las nubes. Por tanto, no 
son detectadas por el TOMS-AI y esto 
explicaría la ausencia de un segundo 
máximo en este índice TOMS-AI. Sin 
embargo, es necesario que otros aná-
lisis más detallados confirmen esta 
hipótesis. Tanto el espesor óptico del 
aerosol como el exponente de Ångs-
trøm indican una importante variabi-
lidad interanual, como se desprende 
de la gran desviación típica mensual.

Patrón característico de la 
circulación a gran escala 
asociado con la EHP
Tal y como se ha mencionado ante-
riormente, a partir de abril y mayo, 
antes de que lleguen las lluvias mon-
zónicas, tiene lugar un aumento con-
tinuo de los aerosoles absorbentes. 
La Figura 4(a) muestra el patrón de 
regresión estadística de la tempera-
tura media según la vertical (de su-
perficie a 300 hPa) en los meses de 
mayo y junio y del viento a 300 hPa 
durante abril y mayo obtenido con el 
TOMS-AI durante aproximadamente 
20 años sobre la llanura indogan-
gética. La formación de aerosoles 
durante los meses de abril y mayo 
sobre esta llanura está asociada al 
desarrollo, en los meses de mayo y 
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Figura 2 – Sección transversal climatológica media de tiempo y latitud que muestra: arriba, 
el espesor óptico de los aerosoles absorbentes según el Índice de aerosoles obtenido con 
el espectrómetro cartográfico del ozono total (TOMS-AI) y, abajo, la precipitación según 
el Proyecto mundial de climatología de las precipitaciones (GPCP)
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junio, de una pronunciada anomalía 
cálida a gran escala en la troposfera 
superior, acoplada con un anticiclón 
anómalo a gran escala en niveles 
superiores sobre el norte de la In-
dia y la meseta tibetana, con fuertes 
vientos del norte a 75-90ºE, 20-25ºN 
y del este a través del subcontinen-
te indio y el mar de Arabia a 5-20ºN. 
El anticiclón de gran escala y núcleo 
cálido asociado al incremento en la 
concentración de aerosoles parece 
estar acoplado con un ciclón en ni-
veles superiores y núcleo frío situa-
do al noroeste del mismo. El patrón 
dipolar concuerda con la respuesta 
de las ondas de Rossby en términos 
de temperatura y viento ante el au-
mento del calentamiento diabático 
sobre la India y el golfo de Benga-
la y la reducción del calentamiento 
en la zona noroeste de la India y Pa-
kistán (Hoskins y Rodwell, 1995). A 
850 hPa (Figura 4(b)), los patrones 
de regresión muestran un aumento 
generalizado en las precipitaciones, 
vinculado a un fortalecimiento de la 
convección sobre la zona noreste de 
la India, en las faldas del Himalaya, 
con el incremento más pronunciado 
sobre el golfo de Bengala y la región 
costera occidental de la India en los 
meses de junio y julio. La parte no-
roccidental de la India, Pakistán y 
la región septentrional del mar de 
Arabia permanecen secas. Los vien-
tos anómalos del oeste se extienden 
por el mar de Arabia, atravesando 
el subcontinente indio y finalizando 
en una circulación ciclónica sobre 
el golfo de Bengala. El aumento en 
la intensidad de estos vientos del 
oeste originará un mayor transporte 
de polvo desde Oriente Medio a tra-
vés del mar de Arabia, hasta llegar 
al subcontinente indio. Durante el 

período que va de mayo a julio, los 
patrones de circulación a gran escala 
en los niveles superiores e inferiores 
de la troposfera se traducen en un 
gran incremento de la cizalladura de 
los vientos del este, y en una profun-
dización en la depresión del golfo de 
Bengala. Ambos fenómenos consti-
tuyen señales de un monzón sura-
siático más potente (Webster y Yang, 
1992; Goswami y otros, 1999; Wang y 
Fan, 1999; y Lau y otros, 2000). Estos 
patrones de circulación a gran escala 
son característicos de los impactos 

originados por los aerosoles absor-
bentes sobre el monzón del Índico.

El monzón del Índico en 2008
En este apartado utilizaremos el 
monzón del océano Índico en 2008 
a modo de ejemplo para analizar 
las posibles relaciones de las lluvias 
monzónicas con el forzamiento océa-
no-atmósfera a gran escala y con los 
aerosoles. El monzón estival del Índi-
co en 2008 ha sido algo más débil de 
lo normal, siguiendo los pasos de La 
Niña en el Pacífico tropical. Sin em-
bargo, en la zona norte de la India, en 
las faldas del Himalaya, han podido 
encontrarse condiciones más húme-
das de lo normal, altamente anóma-
las y persistentes mientras que sobre 
la India central y meridional, el mar 
de Arabia y Bangladesh (Figura 5(a)) 
se han registrado condiciones más 
secas de lo habitual. Además, sobre 
la parte meridional del océano Índi-
co se ha hallado un patrón dipolar de 
precipitaciones este-oeste, entre el 
ecuador y los 10ºS. Aunque el dipolo 
este-oeste en las precipitaciones pue-
de estar relacionado con el dipolo del 
océano Índico (Saji y otros, 1999; We-
bster y otros, 1999), el motivo de la 
anomalía persistente en las precipi-
taciones de la India septentrional aún 
se desconoce. La circulación a bajo 
nivel muestra fuertes vientos del este 
que conectan el dipolo del océano Ín-
dico y el dipolo de precipitaciones en 
la zona meridional de dicho océano. 
Sobre el mar de Arabia se registran 
fuertes vientos del suroeste, que 
también alcanzan la parte occidental 
de la India, dirigiéndose a las faldas 
del Himalaya. El déficit de precipita-
ciones en las regiones occidentales y 
meridionales de la India parece estar 
relacionado con un ciclón a gran es-
cala situado sobre el norte del mar de 
Arabia y con una corriente anticicló-
nica sobre la India meridional y el sur 
del golfo de Bengala. La temperatura 
de la superficie del mar es inusual-
mente baja en la totalidad del mar de 
Arabia y en el golfo de Bengala, así 
como en la zona norte del océano Ín-
dico (Figura 5(b)). Estas temperaturas 
generalizadas por debajo de lo nor-
mal en la superficie del mar podrían 
haber ocasionado que el monzón del 
Índico fuera más débil, aunque el 
enfriamiento sobre la zona norte del 
mar de Arabia también podría ser la 
señal de un monzón fortalecido.

En el océano Índico meridional apa-
rece un dipolo este-oeste en las tem-
peraturas de la superficie del mar, 
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que posiblemente sea un rastro del 
dipolo del océano Índico, y es más 
que probablemente la causa subya-
cente del dipolo este-oeste de preci-
pitaciones de la zona sur del Índico. 
Sin embargo, las anomalías persis-
tentes en la precipitación de la zona 
septentrional de la India no pueden 
explicarse directamente a través de 
las condiciones del dipolo del océa-
no Índico, puesto que las lluvias so-
bre la India continental no guardan 
demasiada correlación con el forza-
miento oceánico a gran escala, como 
el dipolo del océano Índico o el fenó-
meno de El Niño/Oscilación Austral 
(ENOA). Es posible que la anomalía 
en la precipitación esté relacionada 
con un patrón ciclónico estacionario 
extratropical, asentado en la zona 
norte de la India o en la extensión 
hacia el oeste de la depresión mon-
zónica desde el sur de China, pero 
falta por demostrar esta teoría.

Posibles impactos del polvo 
del desierto en las anomalías 
de precipitación del monzón 
del Índico en 2008
En este apartado procederemos a 
examinar la distribución de aeroso-
les y las posibles señales de los im-
pactos de los mismos en el monzón 
del Índico en 2008. La Figura 6(a) 
muestra la imagen MODIS de polvo 
y nubes en la región del monzón del 
Índico, para el 18 de junio de 2008. 
La gran aglomeración de nubes so-
bre la zona noreste de la India está 
relacionada con una mayor convec-
ción, asociada con fuertes precipita-
ciones de origen monzónico sobre 
las faldas del Himalaya, cerca de 
Nepal. Las aglomeraciones de nubes 
frente a la costa del extremo meri-

dional del subcontinente y sobre el 
golfo de Bengala están asociadas 
con un incremento en las anomalías 
de precipitación que se han detecta-
do en esas zonas. El gran contraste 
existente entre las regiones secas y 
polvorientas del noroeste de la India 
y Pakistán y la zona norte del mar de 
Arabia si se las compara con las re-
giones húmedas (activas en términos 
convectivos) del noreste de la India y 
el golfo de Bengala resulta aún más 
sorprendente. Puede apreciarse una 
gran concentración de polvo sobre el 
norte del mar de Arabia y el oeste de 
la India. Las estelas de polvo y nubes 
ponen de relieve la existencia de una 
corriente monzónica suroccidental 
predominante sobre la zona noroes-
te de Arabia. La gran concentración 
de polvo se mantiene durante junio 
y parte de julio, como puede dedu-
cirse de la distribución de anomalías 
de espesores ópticos de aerosoles 
durante los meses de junio y julio de 
2008 (Figura 6(b)). El núcleo de los 
grandes espesores ópticos de ae-
rosoles se encuentra sobre el norte 
del mar de Arabia y sobre la región 
del noroeste de la India y Pakistán, 
con un núcleo secundario sobre la 
parte oriental de la India y el golfo 
de Bengala. Existe un gran contraste 

este-oeste sobre la llanura indogan-
gética, que pone de manifiesto que 
la región seca queda al oeste y las 
zonas húmedas al este.

Tal y como se desprende de la retro-
dispersión lidar del Calipso, las capas 
de polvo se extienden desde la super-
ficie hasta más de 4-5 km sobre una 
zona amplia de Pakistán y Afganistán 
hasta el norte del mar de Arabia (Figu-
ra 7, imagen superior). Las partículas 
de polvo son transportadas hasta al-
titudes elevadas forzadas por el vien-
to, que actúa frente a la accidentada 
topografía; las concentraciones más 
elevadas se encuentran a 4 km de al-
tura y más, sobre tierra. Sobre el océa-
no se presentan en forma de capas, 
tanto por encima como por debajo 
de la capa límite. Bajo la capa límite, 
el polvo puede presentarse mezclado 
con aerosoles de sal marina. Más al 
este, la espesa capa de mezcla entre el 
polvo y los aerosoles procedentes de 
las emisiones locales que se extiende 
hasta los 5 km es perfectamente visi-
ble sobre la llanura indogangética y la 
zona central de la India, extendiéndose 
desde las faldas del Himalaya (Figura 
7, imagen inferior).

La concentración de polvo sobre la 
zona norte de la India ha ido aumen-
tando de forma continua desde abril 
de 2008. Los cálculos de la retrotra-
yectoria muestran que, durante el 
mes de abril de 2008 (Figura 8(a)), la 
mayor parte de los aerosoles encon-
trados en niveles bajos (850 hPa) en 
el emplazamiento de Kanpur, situado 
cerca del límite de las zonas húmedas 
y secas en la llanura indogangética, 
tiene su origen en el polvo transpor-
tado a gran altura (por encima de 
600-400 hPa) sobre el desierto afgano 
y los desiertos de Oriente Medio, más 
una parte procedente del transporte 
a bajo nivel sobre el mar de Arabia 
(Figura 8(b)). En el mes de junio (Fi-
gura 8(c)), el transporte se desplaza 
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hacia el norte del mar de Arabia y se 
encuentra sobre todo en niveles ba-
jos (por debajo de 800 hPa), en cohe-
rencia con la aparición de los vientos 
monzónicos del suroeste a bajo nivel 
sobre el mar de Arabia y el noroeste 
de la India. En el mes de julio (Figura 
8(d)), las trayectorias siguen indican-
do la presencia de cierta entrada de 
vientos del suroeste en Kanpur, pero 
esta queda prácticamente reducida a 
las zonas del noroeste de la India y a 
Pakistán, donde las trayectorias seña-
lan una potente recirculación definida 
por la topografía local.

Basándonos en estudios de modeliza-
ción previos, creemos que los aeroso-
les de polvo que se encuentran sobre 
el mar de Arabia, la zona noroeste de 
la India y Pakistán en concentraciones 
por encima de la media absorben la 
radiación solar y, por tanto, calientan 
la atmósfera. Los aerosoles de polvo 
reducen la cantidad de radiación solar 
entrante en la superficie a través de 
un proceso de difusión y absorción, 

mientras que la radiación de onda 
larga procedente del polvo calienta la 
superficie y enfría la atmósfera. Los 
estudios previos han mostrado que 
el calentamiento atmosférico provo-
cado por aerosoles es del orden de 
+20 a +25 W/m2, mientras que el en-
friamiento de la superficie es de una 
magnitud comparable sobre el mar de 
Arabia y el océano Índico (Satheesh y 
Srinivasan, 2002; Podgorny y Rama-
nathan, 2001). Hacemos hincapié en 
el hecho de que el enfriamiento del 
mar de Arabia y del océano Índico 
comenzó en febrero/marzo de 2008, 
antes de que aumentara la carga de 
polvo. Por este motivo, es más pro-
bable que el enfriamiento por aero-
soles sea una señal de efecto a nivel 
local superpuesta a un enfriamiento 
oceánico a gran escala que ya se esté 
produciendo como consecuencia de 
otros factores. El enfriamiento del 
mar de Arabia aumenta la estabili-
dad atmosférica y reduce las precipi-
taciones. Sin embargo, los aerosoles 
de polvo acumulados sobre el norte 

de la India y las faldas del Himalaya 
durante mayo y junio, posiblemente 
en combinación con emisiones loca-
les de carbono negro, generaron una 
elevada fuente de calor. La Figura 
9(a) muestra la anomalía térmica en 
los niveles superiores de la troposfe-
ra, así como la circulación a 300 hPa. 
La presencia del anticiclón de núcleo 
cálido a gran escala y la potente co-
rriente del este sobre la zona septen-
trional de la India es sorprendente-
mente similar al patrón característico 
de circulación asociado con el efecto 
de EHP (véase la Figura 4). El patrón 
de circulación a 850 hPa (Figura 9(b)) 
también se asemeja al patrón de EHP, 
lo que pone de manifiesto un fortale-
cimiento parcial de la corriente mon-
zónica sobre las zonas noroccidental 
y central de la India, así como un au-
mento de la humedad en las capas 
altas de la troposfera (600-300 hPa).

En la sección transversal norte-sur 
del flujo meridional y de las anoma-
lías térmicas desde la meseta tibeta-
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na hasta el sur de la India (75-85ºE) 
pueden verse vestigios adicionales 
del efecto de EHP. Sobre la meseta 
tibetana se percibe un calentamiento 
por encima de lo normal, así como 
un enfriamiento cerca de la superfi-
cie y en la troposfera inferior en las 
tierras bajas de la llanura indogan-
gética y en la India central. En las 
laderas meridionales de la meseta 
tibetana se produce un aumento 
del movimiento vertical ascendente, 
mientras que en el sur de la India se 
registran movimientos descendentes 
(Figura 9(c)). El movimiento meridio-
nal muestra una bifurcación en las 
capas bajas de la troposfera, cerca 
de los 15-20ºN, poniendo de relieve 
un movimiento de sumidero presu-
miblemente asociado con el enfria-
miento provocado por los aerosoles 
y un movimiento ascendente, que se 
une en las capas medias y altas de la 
troposfera con el movimiento ascen-
dente sobre las faldas del Himalaya. 
El flujo entrante en niveles bajos 
aporta un incremento en la humedad 
en las laderas sur del Himalaya, y 
aumenta los vientos monzónicos del 
oeste en niveles bajos sobre la zona 
central de la India y los del este de 
niveles elevados sobre la parte meri-
dional de la meseta tibetana (Figura 
9(d)). En este caso, es probable que 
la circulación meridional se vea for-
zada por la convección iniciada por 
el calentamiento atmosférico debido 
al polvo y aumentada como conse-
cuencia de las retroalimentaciones 
positivas derivadas de la convergen-
cia de humedad en niveles bajos y 
del aire ascendente en la capa de 
polvo. Aunque los datos anteriores 
no suponen la confirmación definiti-
va de los impactos provocados por 
los aerosoles absorbentes, las ca-
racterísticas de la circulación a gran 
escala son coherentes con el efecto 
de la EHP, incluyendo el mayor ca-
lentamiento de las capas altas de la 
troposfera sobre la meseta tibetana, 
el enfriamiento en las proximidades 
de la superficie y un incremento de 
la corriente monzónica con el consi-
guiente aumento de precipitaciones 
en el norte de la India.

Conclusiones
Los resultados mostrados sugieren 
que los aerosoles y las precipitacio-
nes en las regiones monzónicas y en 
los desiertos adyacentes están estre-
chamente relacionados con la circu-
lación a gran escala, y conectados 
con los complejos procesos diná-
micos y de calentamiento diabático 
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durante los períodos del monzón y 
previos al mismo. Los desiertos no 
solo aportan el forzamiento radiativo 
a gran escala, sino también las par-
tículas de polvo que son transporta-
das hacia las regiones monzónicas y 
que interfieren con la evolución de la 
circulación del monzón y sus precipi-
taciones, y posiblemente también las 
alteren. En la medida que los proce-
sos dinámicos acoplados atmósfera-
océano-tierra constituyen el elemen-
to impulsor principal del monzón en 
Asia, hay que extremar el cuidado a 
la hora de distinguir las relaciones 
entre los aerosoles y las precipitacio-
nes que se deban realmente a la físi-
ca de los aerosoles de las que apare-
cen por estar ambos gobernados por 
los mismos procesos dinámicos de 
gran escala. El monzón del Índico de 
2008 parece aportar señales revela-
doras de los impactos ocasionados 
por los aerosoles absorbentes, aun-
que es preciso llevar a cabo más es-
tudios para determinar los detalles 
del forzamiento de estos aerosoles 
y la respuesta del ciclo hidrológico 
del monzón, así como los papeles 
relativos en comparación con el for-
zamiento derivado de los procesos 
acoplados atmósfera-océano-tierra.
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