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CAPITULO 1

Al parecer Mercurio, Venus, la Tierra y Marte, los llamados
planetas terrestres, se formaron en la misma regién espacial del
Sistema Solar, por lo que, en un principio, la composicién de sus
atmésferas debe haber sido muy parecida. Sin embargo, hoy en dia
las caracteristicas de sus atmdsferas varian grandemente entre si.
¢COmo se formaron las atmdsferas? ¢Qué procesos se llevaron a cabo
a lo largo de cerca de 4,600 millones de afos para gque las
atmdésferas evolucionaran a su estado actual? ¢Por qué la Tierra es
el dnico planeta con una cantidad significativa de oxigeno
molecular, 02? Estas son algunas de las preguntas gque motivaron 1la
elaboracidén de este trabajo. En particular, la evolucién que tuvo
la atmésfera de la Tierra es importante, ya que gracias a ella es
gue existimos. Es por ello que también es importante saber 1los
miles de millones de afos gque tuvieron gue pasar para gque se
llevaran a cabo cientos de procesos gque permitieran llevarla a su
estado actual. Hoy en dia el hombre es capaz de destruir en un
siglo lo que a la naturaleza le tomé miles de afios formar. Ojala
algin dia tomemos conciencia de esto y respetemos lo que 1la
naturaleza nos ha dado para nuestro bien y el de todos los demas.

En este capitulo se desarrollardn los principios teéricos
basicos gue se utilizar&n a 1lo 1largo del trabajo. Se tratara
principalmente el tema del equilibrio hidrostatico dentro de una

atmbésfera.
FISICA ATMOSFERICA

CARACTERISTICAS GENERALES

La atmésfera de un planeta es una envoltura gaseosa que esté
sujeta a €1 por su fuerza gravitacional; en el caso mis simple, se
puede considerar que tiene simetria esférica, esto es, todas sus
caracteristicas son iguales para una distancia dada. Su méaxima
densidad se encuentra justo arriba de la superficie y disminuye



conforme aumenta la altitud. No existe una divisién clara entre la
atmdsfera y el espacio interplanetario, sino que se tiene una
transicién gradual entre los mismos.

A primer orden, es posible aproximar las caracteristicas
generales de las atmdsferas de los planetas terrestres (por 1lo
menos agquéllas que se relacionan a la absorcién de la radiacién
solar y a las propiedades radiativas) mediante una descripcién de
estructura térmica vertical. La estructura vertical de una
atmésfera es la variacién de la presidn, temperatura, densidad y
composicién quimica con la distancia medida desde el centro del
planeta.

En la atmésfera de un planeta, a un nivel determinado, 2z, la
presién estd dada por el peso de la columna de aire que se
encuentra por arriba de este nivel sobre un A4rea de superficie
unitaria; este peso se obtiene al resolver la siguiente ecuacién

w(z) = jmp g d¢

donde w es el peso, p es la densidad de masa del aire, g es la
aceleracién gravitacional y z es la altura. Como g es casi
constante (su valor varia tan solo en un 3% cada 100 km), se puede

hacer la siguiente aproximacidn

0
w =g I p dz
2

Si se considera a la atmdsfera como un fluido en eguilibrio
hidrostatico, ésta debe satisfacer la ecuacién hidrostética para
cada capa infinitesimal de seccién transversal unitaria [1]‘. La
ley hidnaotatica estd dada por

-dp = p g dz (1.2)

Los nGmeros entre paréntesis cuadrados indican la
referencia



fuerza hacia arriba debida peso del aire que
al gradiente de presién = estd por encima

A las distintas temperaturas y presiones, la atmbésfera se
comporta como una mezcla de gases ideales (con tan sdélo un peguefio
error porcentual). Para presiones cada vez mé&s pequefias, el
comportamiento es cada vez mas parecido a un gas ideal; por lo que
para cada componente es vdlido suponer que la ecuacidén general de

los gases se satisface
pV=nRT (1.2 )
donde p, es la presién parcial de la componente i, n, es el namero
de moles de la componente i, V es el volumen, R es la constante de
los gases (R = 8.314 x 107erg/ mol.K) y T es la temperatura.
Si los procesos mezcladores de 1la atmésfera funcionan
eficientemente, la llamada ley de Dalton asegura gque, para toda la

mezcla, la suma de las presiones parciales de cada uno de los

componentes es igual a la presién total; esto es,
p=1Lp
'

entonces se tiene que

PV=nRT ( 1.3a )
donde p es la presidén total y n es el nimero total de moles.

Ahora bien, la ecuacién general de los gases también se puede

expresar de la siguiente forma (2]

pV=%XkT ( 1.3b )

donde V es el volumen por particula (V = 1/N); o como

p=NXKT=pRT ( 1.3¢c )



donde Kk es la constante de Boltzmann (K = n R = 1,38 x 10-'6erq/K)

Yy N es el namero de concentracién o densidad de nimero (esta
densidad es igual al ndmero de particulas por unidad de volumen).
k se puede interpretar como la constante universal de los gases,
pero para una molécula, no para un mol; k es la energia mas
probable de una molécula calculada para 1 grado kelvin {3). De la
ecuacién (1.3b) se tiene

(1.4 )

]
[}
|
=
L]

1]
210o
=
3

donde M es la masa media molecular.
Si se toma la ecuacién (1.1) y se divide entre la presibén, se
tiene

dp 1

—— = - = p g dz
P 34

Si se sustituye el valor de la presidén, dado por la ecuacién

(1.4), en el segundo miembro de la ecuacién, se obtiene

dp M Mg
— =- — pgdz = - — dz
P PKT T
dp dz
P H
dz
4 Inp = = —— (1.5)
H
donde el parémetro
kT
H= — ( 1.6a )
Mg

se define como la escala de altitud de pnesidn.
Si se integra la ecuacién (1.5) de 0 a z se tiene



* dz
p-p exp (- =] (17
o B

Como M es casi constante hasta los 100 primeros kilémetros y
g, como ya se habia mencionado, también se puede considerar como
constante para esta altitud, enotnces H varia proporcionalmente
con la temperatura hasta los primeros 100 km. Para T = 273 K, g =
980 cm/s® y M = 28.96 se tiene que H = 8 km. Esta es la escala de
altitud de presién para la Tierra tomada aproximadamente al nivel
del mar. En Venus la escala de altitud en la parte baja de la
atmésfera es igual a 14.9 km, y en Marte es de 10.6 km.

Si la temperatura no variara con la altura, esto es, si la

atmésfera fuera isotérmica, la ecuacién (1.7) se reduce a [1]

p=pe_z/lnI (1.8)

L]

A esta ecuacidn se le llama la {(6wnula banamétnica. Si z toma el

valor H se tiene que
-1
p =e p°=0.37po

por lo que H indica la altura a la cual la presién atmosférica ha
disminuido en un factor de e '= 0.37, esto es, H indica la altura
a la que estén contenidas las (2/3) partes de la masa
atmosférica®.

Si se retoma la ecuacién (1.8), se tiene que ésta implica que

{4]

p =pe " (1.9)

Esta ecuacién permite a su vez dar otra interpretacién de H; si se
integra la densidad (p‘nt) sobre todo el espacio se obtiene 1la

2 Esto se debe a que p = Mg/s, donde s es una superficie
unitaria; como M y s son constantes , entonces p ~ m.



llamada maea catumnan, que equivale a la masa contenida en una
columna de superficie unitaria con una altura gque va desde el
suelo hasta el infinito. Su expresién est& dada por

@

-
_ -z/H
Pl = I p dz = e, J e dz
0 o

=Hp

int o

p

por lo gue H es también 1la altura gque alcanza una atmésfera
isotérmica si su presién fuera constante en todo punto con un
valor igual a P,.

Ahora bien, como p= NM, entonces también se tiene gque

(5]

N = Noe'z’" ( 1.10 )

donde N es la densidad de nimero. Esta ecuaciébn permite conocer la
densidad para cualguier altura, si se conoce 1la densidad de
particulas del 1lugar donde se tomé como base para la escala de
altitud H.

No obstante, en 1la realidad, el aire no es una mezcla
perfecta de gases (mucho menos de gases ideales). Por lo tanto, la
mecénica estadistica predice que para una mezcla de gases dentro
de un campo gravitacional que estdn en una distribucién de
eguilibrio habrd una distribucién para cada tipo de moléculas. De
esta forma, cada gas obedecera su propia ecuacién

_ z dz .
P, = B, exp [ '[oTl ) (1.11)

de acuerdo a su valor de M (1].

La ecuacién anterior manifiesta un predominio de las
moléculas pesadas a bajos niveles, y de las moléculas ligeras a
altos niveles. Ver figura 1.1.

Por debajo de los 100 Kknm, los procesos mezcladores
(turbulencia y corrientes convectivas) son eficientes y mantienen
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Figura 1.1. Distribucién de altura para gases en
equilibrio difusivo. Figura tomada de la referencia

[1j].

el aire bien mezclado, por lo que la composicién del mismo es
‘constante y se puede aplicar la ecuacién (1.7), la cual utiliza 1la
masa M. Para alturas por arriba de los 100 km, los procesos
mezcladores dejan de ser eficientes debido a que la atmésfera



tiende a separarse por medio de procesos de difusién’.

En este caso, M se wvuelve una funcién de la altitud, M =
M(z), al igual que g comienza a variar de manera significativa con
la misma. Por lo tanto, el equilibrio se describe ahora con el
conjunto de ecuaciones (1.11), ya que a estas alturas el procesoc
de difusién obstaculiza la mezcla {3].

El hecho de que los gases estén o no bien mezclados da una
divisién quimica de la atmésfera de la siguiente manera:

a) Homosfera: es la 2o0na de mezcla dada por 1los procesos
convectivos y de turbulencia; su composicién gquimica es
constante, a excepcién del vapor de agua y de algunas pequefias
cantidades de otros gases. En la Tierra, la homosfera ocupa los
primeros 2100 km de la atmésfera ([3}.

b) Heterosfera: es la zona de separacién por difusién, por lo que
su composicién es variable. La velocidad de difusién Qe 1las
particulas es inversamente proporcional al nimero de densidad.
La difusién comienza a predominar sobre 1los procesos
mezcladores a concentraciones del orden de 10'2-10'° particulas
por unidad de volumen. Para la Tierra esto representa una
altura de 100-120 km {33,

La existencia de la heterosfera hace que el helio y el
hidrégeno se conviertan en los principales componentes de la
atmésfera a la altura de varias centenas de kilémetros, por lo que
la parte m&s alta de la atmésfera estd constituida por coronas de
hidrégeno, que debido a la pequefia masa molecular relativa del
mismo, se extienden a miles de kilémetros.

Para finalizar esta seccién se deducird otra forma para
calcular la distribucién de densidad o densidad de nimero N. Si se
utiliza la ecuacién (1.3c) en su forma diferencial, se obtiene

Procesos de difusién: son aquellos que describen las
penetraciones espontaneas del espacio que hay entre las
moléculas de una sustancia, por las moléculas de otra, para
formar una mezcla uniforme; esto es, son los procesos gque
describen los movimientos que realizan, en este caso, los
gases para alcanzar un equilibrio hidrostético.



dP = KT dN + kN dT

8i se sustituye el valor de 4P, dado en la ecuacidén (1.1), en la
expresién anterior, se tiene que

- pg dz = KT dN + KN 4T

Si se toma en cuenta gue p = NM, entonces la ecuacién anterior

queda como
- NMg dz = kT dN + kN 4T

Si se divide la ecuacién anterior entre k, T y N, y se rearreglan
algunos términos, se obtiene

dN daT Mg dT  dz
—= - ( —t — dz ] = - —_—t — ]
N T KT T H
dN 1 dT 1
—_—= - { - —t ~ ] dz
N T dz H
dN dz
— == ( 1.12)
N H

donde H* se conoce como la eoscala de altitud de densidad. Esta
escala es diferente de la escala de altitud de presiédn H, salvo en
el caso en que la atmdsfera sea isotérmica (en este caso E = 0).
La ecuacién (1.12) permite calcular la distribucién de densidad N

para casos mas generales que los tratados por la ecuaciébn (1.10).

PERFILES DE CHAPMAN

A las curvas que dan la tasa de absorcién de la radiacién
como funcién de la altura se les llama perfiles de Bhapman. Estos
perfiles constituyen un tratamiento matemitico gue describe de
manera simple las caracteristicas mds importantes de la absorcién
atmosférica.



Para  calcular la ecuacién que describe 1los perfiles de

Chapman, se restringira aqui el an&lisis unicamente al caso més
simple e idealizado, para lo cual se supondréd que

1)

2)

3)

4)

la radiacién es monocromdtica (i.e., de un A dado) Yy su
densidad de flujo radiante incidente' en 1la atmésfera desde
afuera es Im.

sélo existe una especie de molécula capaz de absorber esta
radiacién., Esta especie tiene una distribucién exponencial
respecto a la altura como la gue predice la ecuacién (1.10)

N = Noe'Z/H ( 1.10 )

la radiacién incide verticalmente en la atmésfera, esto es,
el &ngulo que forma la radiacién con respecto a la linea que va
del centro de la Tierra al cenit (el angulo cenital) es igual a
cero.

es valida la ley de Beer para la absorcién de radiacién. Esta
ley dice que dice gque la disminucién dI en la densidad de flujo
radiante después de viajar una anchura dz es proporcional tanto
a I como a dz

dl = I a Ndz ( 1.13 )
donde a es una constante relacionada con la seccién transversal
de absorcién de las moléculas absorbedoras. Si la radiacién

viaja hacia abajo, entonces dI y dz son negativas.

La tasa a la que la radiacién es absorbida a cualquier altura

estd dada por

q= — = IaN (1.14 )

La densidad de flujo radiante incidente es la energia por
unidad de tiempo y por unidad de &rea transversal proveniente
del Sol.

10



Se proceder& ahora a calcular el nuamero total de moléculas
absorbedoras que existen por arriba de z. De la ecuacién (1.10) se
tiene que

~2/H

N, = J’j N(z) dz = N He
(1.15 )
N = N(2) H = #(2)
A N(z) se 1le 1llama {a densidad integnada o denaidad columnan.
Entonces, si se utiliza el resultado anterior y se integra la
ecuacién (1.13) se obtiene

_ _ -2/H
I = Im exp ( anDH e

) = I, exp ( « #(z)) ( 1.16 )
Si se utilizan las ecuaciones (1.10), (1.14) y (1.15) se deriva

que q = q(z) es igual a
2 -2/H
g(z) = g, exp [ - { ; + anGHe ] ] (1.17 )

con q = anI_. Esta ecuacidén constituye ef penfil de Bhapman [1].
Ver figura 1.2.

La ecuacién (1.17) tiene un miximo cuando el exponente
alcanza un valor absoluto minimo. Este se alcanza cuando

z =z= H ln(aneH) (1.18 )

lo cual implica una

Este resultado muestra que la tasa de absorcién es maxima para un
valor aproximado de (I,/3); esto es, la absorcién es médxima cuando
la densidad de flujo ha disminuido a un tercio del valor que tenia
originalmente al incidir en la atmésfera. A esta altura, dada por
la ecuacién (1.18), se le llama profundidad de penetracibn.

11
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Figura 1.2. Perfiles de Chapman. La altitud se expresa
como una altura normalizada (z - 2, /4, en donde z,
estd dada por la ecuaciébn (1.18), y la razén de
absorcién esté normalizada a la méxima razén de
absorcién 9 = e'me, gue se obtiene al sustituir la
ecuacién (1.18) en la ecuacién (1.17). Figura tomada de
la referencia [1].

La tasa de absorcién de radiacién g es también una medida de
la tasa de produccidédn de compuestos formados por reacciones
fotoquimicas. Si esta reaccién representa la ionizacidén de una
molécula o un &tomo en la ionosfera, entonces la ecuacién (1.17)
representa la tasa de produccién de &tomos libres.

DIFUSION MOLECULAR

Para los objetivos de este trabajo, no es tan importante
conocer los procesos fisicos que dominan la homosfera para llegar
al equilibrio hidrostatico (conveccién y conduccién), debido a que
el escape de elementos atmosféricos se realiza en la heterosfera,
es decir, en las partes altas de la atmésfera. En la heterosfera,
el proceso fisico mas importante que se tiene es la difusién

12



(empieza a ser importante para z > 90 km en la Tierra), por lo que
es importante conocer con mayor profundidad la difusidén molecular
de la atmésfera.

Para realizar el andlisis de 1la difusién molecular, se
supondrd& gque se cuenta con un componente menor con una
distribucién de densidad N}(z), en una atmdsfera en donde su
distribucién de densidad en equilibrio difusivo® es N (2). Este
componente tendra& un f{lujo ascendente ¢, que puede describirse en
términos de la velocidad ascendente de difusién w, dado por 1la
ecuacién de difusién, la cual se representa por

a (Nl/N”:)

¢ =Nw =-DN_ —m8—— ( 1.19 )
11 1E 52

donde D (cmz/s) es el coeficiente de difusién, que varia
inversamente con el valor de la densidad total N(2z).

Para una atmésfera en equilibrio hidrostéatico, la
distribucién N"__ se puede calcular utilizando la ecuacién (1,12).
Luego entonces, de la ecuacién (1.19), se tiene la siguiente

relacién

¢ =-N10[—-—‘+—+———

N dz kT T 3z

1 aN Mg 18T
J ( 1.20 )

donde M1 es la masa del gas gque estd sujeto al proceso de
difusién. El segundo y tercer términos de la derecha constituyen
el reciproco de la escala de altitud de densidad H:E, definida por
la ecuacién (1.12), para una distribucién en equilibrio.

Si se utiliza nuevamente la ecuacién (1.12) para el primer
término del segundo miembro de la ecuacién anterior, se obtiene

¢ENU=ND[—1--—i—] ( 1.21)

® Si una atmésfera est& en equilibrio difusivo, entonces cada

gas que la compone estd en equilibrio hidrostéatico
(ecuaciones (5) y (11)), independientemente de su masa Hl.

13



El coeficiente de difusién es inversamente proporcional a la
densidad total N, y se puede escribir como D = b/Nl, donde b es un
parametro binario gque se obtiene de datos referentes a la
difusién, la viscosidad y conductividad térmica.

Hasta aqui se ha moatrado que el proceso de difusidén es
consecuencia de los gradientes de densidad, sin embargo, este
proceso también puede ser consecuencia de un gradiente de
temperatura. Para tomar en cuenta la difusidén térmica, se agrega a
la ecuacidén (1.21) el término (aT/T) g—: dentro de los paréntesis
de la misma y dentro de la definicién de 1 / H. . El coeficiente
«. es llamado ef faclan téwmica de difusidn,

Es importante seflalar que la descripcién anterior funciona
para una atmésfera que tiene un patrén de circulacién uniforme.
Sin embargo, existen corrientes que difieren mucho de este patrén
de circulacién; a este tipo de corrientes se les llama cannientes
de circulacién pandsita o convilentea ‘eddy’. Aunque las ecuaciones
de movimiento no son muy eficientes en la descripcién de procesos
de turbulencia y de mezcla en la atmésfera, es Gtil simplificar la
mezcla al asignarle el tipo de propiedades macroscépicas promedio
que la difusién molecular posee. Por lo tanto, al substituir el
coeficiente de difusién ‘eddy’ o de circulacién paréasita,
K (cmz/s), en lugar del coeficiente de difusién, D, y la densidad
total N(z) por la densidad Nm, en la ecuaciébn (1.19) se obtiene
el fluja dada pon fa difusién ‘'eddy’. Este flujo también se puede
obtener al sustituir K por D y M, la masa molecular promedio, por
M en la ecuacién (1.20), con lo que se obtiene la siguiente

1
expresién

d N
¢, = Nw = = K(2) N(2) —[—] ( 1.22 )
dz N

Entonces, e {fuja aoscendente tatal de difusibn estd dado por la
suma de las ecuaciones (1.19) y (1.22). Este flujo toma en
consideracién el patrén de circulacién uniforme y las corrientes
parisitas de la atmésfera.

Con lo anterior se fipaliza el primer capitulo, y estamos
listos para abordar de lleno el tema de las atmésferas de los
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planetas .
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CAPITULO 2

En el presente capitulo se estudiard brevemente la historia
del Sistema Solar, abarcando el periodo desde poco antes de la
formacién del Sol hasta nuestros dias. Se tratarin dos de las
teorias méds aceptadas que existen acerca de la formacién de los
planetas; estas teorias son: la teoria de acrecién de
planetesimales y la teoria de los protoplanetas gigantes. También
se analizardn 1los procesos mediante los cuales 1los planetas
capturaron 1los gases que pocoe a poco fueron formando sus
atmésferas. Finalmente, se hablaréd de la diferencia existente
entre las caracteristicas fisicas de los planetas terrestres y el
resto de los planetas del Sistema Solar.

LA ACRECION Y CONDENSACION DE LOS PLANETAS

EVOLUCION PRIMARIA DE LA NEBULOSA SOLAR

El Sol, los planetas, los satélites, los asteroides y los
cometas se originaron de un gas primordial y de una nube de polvo
que formaban la llamada nebulosa solar. Se cree que el 98% de la
masa total de la nebulosa solar estaba conformada por hidrégeno y
helio, un poco menos del 2% por material gue formaba hielo (Hzo,
NHS, CHd, etc.) y como 0.5% por material sélido que formaba rocas
(sioa, Mgo, Fe, FeO, FeS, etc.). Las mejores estimaciones actuales
que se tienen de la composicién de las atmésferas de Jupiter vy
saturno se acercan mucho a estas proporciones de la nebulosa
solar. '

Inicialmente, esta nebulosa era difusa y homogénea, tanto
fisica como quimicamente. Sin embargo, parece ser que en algin
momento pasé por un estado denso, en el que aparecieron grandes
temperaturas y presiones, las cuales dieron lugar a un colapso en
su distribucién. Debido a 1lo anterior, los materiales que se
condensaron deben de haber tenido composiciones muy distintas
dependiendo de la distancia al centro de la nebulosa a la cual se
formaron. Los grandes cambios de temperatura y los gradientes de
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presién afectaban la estabilidad entre los materiales condensados
Yy los materiales gue se evaporaban, Se cree que los materiales con
presidén de vapor pequefla se condensaron por todas partes, mientras
gue las sustancias altamente vol&tiles, con una presién de vapor
muy grande, sélo se condensaron a muy grandes distancias del
centro de la nebulosa [5]. Seqgin el modelo elaborado por
A, Eucken, la secuencia de condensacién de materiales durante el
enfriamiento del gas dado en la nebulosa fue la gue se ilustra en
la tabla I.

Si en un punto dado de la nebulosa la temperatura no era lo
suficientemente baja para que se condensara el elemento de la
entrada Y de la lista, entonces los elementos ¥, Y + 1, etc., con
temperaturas de condensacién més pedquefias, permanecieron bien
mezc¢lados formando parte del componente gaseoso de la nebulosa.

Los nuevos cuerpos sélidos, que se iban condensando en el

TABLA I

SECUENCIA DE MATERIALES CONDENSADOS EN LA NEBULOSA SOLAR

1. Oxidos refractarios (minerales ricos en <CaO, Alzoy
Tizos, oxidos de gases nobles, Mgo,etc.)

2. Aleaciones met&licas de hierro~niguel y silicio

3. Mgzsio‘ Yy Ngsio3

4. Silice (Sioz)

5, Elementos volé&tiles de haluros y sulfuros {(Na,s, NaF,

KZS, etc.})
6. Sales de amonio (NH‘HaPO‘, NH‘CL, NH‘Br, etc.)
7. Agua

8. Hidrosulfuro de amonio (NH‘SH)

8. Amoniaco (NHJ

10. Metano y argdén (CHA, Ar)

11. Hidrégenc y neén (H,, Ne)

12. Helio (He), peroc sbélo a temperaturas extremadamente
bajas.
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espacio, fueron formando después cuerpos de mayores proporciones
mediante el llamado proceso de acrecién'. Se cree que la acrecién
de los cuerpos sélidos dependi6é, en parte, de como se dié 1la
mezcla radial de materiales, por lo que las condiciones de origen
afectaron profundamente 1las composiciones resultantes de los
planetas que acrecieron a partir de dichos materiales.
Todas las teorlias acerca de la acrecién de los planetas se
basan en suposiciones acerca de:
1)1la naturaleza fisicoquimica de la nebuleosa solar
2)las vidas primitivas de las estrellas
Se acepta que las estrellas se forman de una nebulosa de
densidad moderada, compuesta por gases y polvo, con una abundancia
total de elementos como la que se tiene en el Sol y en otras
estrellas normales gque utilizan la combustién del hidrégeno en su
secuencia principali
Se piensa que la temperatura en la nebulosa solar variaba
desde unas cuantas decenas de grados hasta unos cuantos miles de
grados Kelvin. Debido a la opacidad de la nebulosa, la temperatura
descendia réapidamente con la distancia heliocéntrica y con la

-

acrecién: es el proceso que consiste en la captura del medio
circundante, cuyo flujo aumenta gradualmente la masa del
nicleo (6].

Estrellas de secuencia principal: son aquellas estrellas que
utilizan la fusién de hidrdgeno en nicleos de helio, mediante
el ciclo protén-protén ,como principal fuente de energia; en
este ciclo los choques directos de protones dan por resultado
la formacién de nicleos mas pesados, los que al volver a
chocar, producen nficleos de helio. Las reacciones que
describen al ciclo protén-protén son:

2
H 4+ :H — H+e +v
3
:H + fH — zHe + 7
3 3 4 1 1
+
2He 2He —_— 2He + 1H + 1H

La energia total desprendida es (Am)cz, en donde Am es la
diferencia entre la masa de los cuatro protones que
intervienen en la reaccién y la masa de la particula alfa y
de los dos positrones. Esta diferencia de masa llega a valer
hasta 24.7 MeV. A este tipo de energia liberada en la fusibén
de &atomos ligeros en otros mas pesados se le llama energia
termonuclear
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Figura 2.1. Condiciones de temperatura y presién en el
plano central de la nebulosa. Las condiciones de la
nebulosa por dentro de la oOrbita de Jupiter son
adiabdticas. El aplanamiento del perfil de temperatura
por arriba de los 2000 K se debe a la absorciébn de
calor por la disociacién térmica del Hz‘ Figura tomada

de la referencia [(5].

distancia del plano medio (Ver figuras 2.1 y 2.2). La nebulosa
constitufa un aislador térmico lo suficientemente bueno como para
permitir gradientes de temperatura muy grandes gque condujeran
calor por conveccién a regiones muy extensas de su interior [5].
Los modelos para representar la nebulosa solar han variado
con los afos. En 1973, los investigadores A. G . W. Cameron y-
M. R. Pine elaboraron un modelo gque propone un estado establef con
masa nebular y flujo de calor constantes. En modelos més
recientes, como el modelo de Cameron propuesto en 1978, se toma en
cuenta una configuracién de estado estable en el gue hay un flujo

® Estado estable: Un estado estable es aquél en que las
condiciones locales no cambian con el tiempo. Algunas de las
funciones de estado permanecen constantes como resultado de
algGn flujo generalizado a través del sistema.
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Figura 2.2. Perfiles de la temperatura vertical y la
presién de la nebulosa al variar la altura sobre su
plano medio. En el gas denso y opaco cercano a este
plano, el transporte de calor se lleva a cabo por
conveccibén. A presiones mas pequefas, el gradiente de
temperatura es menor debido al enfriamiento radiativo.
Para distancias ain mds lejanas, la pequefia cantidad de
gas restante es transparente y casi isotérmica. U.A
significa unidad astronbmica, y es la ditancia media
existente entre la Tierra y el Sol (U.A. = 149 600 000
km). Figura tomada de la referencia [5].

de masa constante a un disco de acrecién; en este modelo se
consideran los fenémenos dependientes del tiempo que se dan cuando
se inicia el flujo de masa al disco de acrecién y cuando el mismo
acaba. Las propiedades particulares de una nebulosa solar modelada

por Cameron y Pine (1973) se ilustran en las figuras 2.1 y 2.2,

Como se menciondé anteriormente, existen principalmente dos
teorias acerca de la formacién de los planetas: la primera de
ellas se basa en la acrecién de planetesimales; la segunda se basa
en la formacién de protoplanetas que al colapsarse crearon, a su
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vez, a los planetas. En esta seccién se explicaréd la primera
teoria; la explicacién de la segunda se dar& en la siguiente
seccién.

Durante la etapa primaria nebular, aquellos conglomerados de
particulas sélidas que eran dquimicamente estables a cualquier
distancia del centro de la nebulosa acrecieron para formar cuerpos
mids grandes. En esta etapa las fuerzas de van der Waals pudieron
haber desempefiado un papel importante, ya que estas fuerzas
provocan atracciones eléctricas débiles. Es probable gque dichas
fuerzas hayan causado gue los granos de polvo de la nebulosa se
unieran unos con otros para formar cuerpos de hasta un centimetro
de diadmetro. Ademés de las fuerzas de van der Waals, las fuer:zas
magnetostdticas y las fuerzas de adhesién superficial pudieron
permitir qgue los granos minerales individuales se adhirieran de
manera selectiva. Después de unos cuantos miles de afos, el
arrastre ejercido por el gas rotante de la nebulosa combinado con
la influencia gravitacional del gas nebular debieron de haber
acarreado los cuerpos que se formaron al plano medio de 1la
nebulosa, con lo cual se pudo construir una delgada capa central
de opacidad creciente debida al aumento de la cantidad de polvo.
Estos nuevos cuerpos deben de haber comenzado a crecer mediante
colisiones entre ellos. Algunos cllculos hechos mediante
computadora muestran gue cuando los cuerpos mds grandes alcanzaron
un didmetro de 1 metro, la concentraciédn de materia en la capa de
polvo hizo gue la capa se volviera gravitacionalmente inestable.
Durante esta etapa, los cuerpos probablemente se agruparon con el
polvo restante para formar huéspedes de tamafio sublunar
(asteroidal) de hasta un kilémetro de di&metro, que permanecieron
en 6rbitas de excentricidad pequefia. A este tipo de cuerpos se les
conoce con el nombre de planetesimales. Las simulaciones por
computadora muestran que se necesitarian cerca de 103
planetesimales de este tipo para formar los planetas terrestres
{7). La escala de tiempo estimada para la duracibén de esta primera
fase nebular es de 10° afios. Se cree que la fase nebular duréd
desde la formacién de la nebulosa hasta la ignicién del Sol. Esta
escala de tiempo, que se tomé del modelo de Cameron, ha sido 1la
mas adecuada que se ha encontrado para describir la formacién de
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cuerpos de magnitud sublunar [5].

De los estudios sobre la fase de colapso de las estrellas
durante su evolucién temprana, se acepta que el Sol recién formado
era superluminoso hasta por un factor de tres con respecto a la
luminosidad actual. Se estima gue esta superluminosidad durd hasta
que la energia potencial gravitacional de contraccién finalmente
se agotd. Durante este periodo de superluminosidad, gque durd cerca
de 10" afios, el Sol debe de haber tenido aproximadamente la misma
temperatura superficial que tiene hoy en dia, pero, debido a que
tenia un radio mayor y una superficie mayor, era mis luminoso con
una fuerza gravitacional superficial menor®. Durante esta fase, el
Sol debe haber expelido masa a la manera de un denso viento solar.
Al igual gue el viento solar actual, este viento solar primitivo
constitufa un plasma de protones y electrones y se expandia
radialmente a partir del Sol; aungue el viento solar primitivo era
muchoe m&s denso, s muy probable que la velocidad de las
particulas del viento inicial fuera muy similar a la del viento
actual. Hoy en dia, muchas estrellas superluminosas (que son
reconocidas porque son muy luminosas para su color en relacién con
las estrellas estables de secuencia principal (SP)) se encuentran
asociadas con densas nubes interestelares de gas y polvo y con
estrellas SP extremadamente masivas y luminosas (L = 10‘L°. en
donde L es la luminosidad del Sol). Como la vida de estas
derrochadoras estrellas SP es corta (<1OBaﬁos) (es decir, son
j6évenes), entonces las estrellas superluminosas que no son SP y
que se encuentran en los mismos cdmulos también deben de ser
joévenes. Este tipo de estrellas, que son superluminosas en

La luminosidad de una fuente de radiacién es igual a toda
la energia que pasa por unidad de tiempo a través de la
superficie cerrada que rodea a la fuente.

En el caso de un cuerpo negro, la energia que emite dicho
cuerpo depende de su temperatura. Si la temperatura permanece
constante, entonces el flujo de radiacién, o emisi6bn de
energia por unidad de &rea y por unidad de tiempo, también
permanece constante, Por lo tanto, si consideramos al Sol
como un cuerpo negro y suponemos que su flujo de radiacibn
actual es igual al que tenia durante los primeros afios de su
formacién, entonces mientras mayor haya sido su superficie,
mayor era su luminosidad,
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comparacién con las estrellas SP, son llamadas las estrellas
T-Tauri. Durante su evolucidén en la fase T-Tauri, gue es el estado
gue precede al estado SP, las estrellas se despojan © ganan masa
en una tasa suficientemente grande comc para cambiar su masa en
decenas de por ciento. Una estrella que termina en una SP con una
masa igual a una masa solar (M = 1 M) bien pudo haberse despojado
de cerca del 25% de su masa durante su fase T-Tauri, la cual tiene
una duracién del orden de 10 afos. La luminosidad de las estrellas
T-Tauri es de 2 a 3 veces el valor que tienen cuando se
estabilizan como SP [5].

La ignicién del Sol probablemente sucedidé dentro de los
10*~10%afos después de la formacién de la nebulosa solar. Esto
debié ocurrir cuando las condiciones centrales de la nebulosa se
tornaron adecuadas para comenzar Yy mantener las reacciones de
fusién de hidrégeno. A partir de ese tiempo, la nebulosa fue
disipada rapidamente por precipitacién dentro del Sol o por
expulsién del Sistema Solar debida a la accién del viento solar de
la nueva fase T-Tauri. Las reacciones guimicas entre los gases y
los sélidos fueron amortiguadas réapidamente. Parece ser gue una
pequefia parte de la nube de polvo y gas gque escapd de caer dentro
del Sol ayudd a la formacién posterior de los planetas (7}, y gque
el resto de las particulas de polvo que no sufrieron el proceso de
acrecién fueron arrastradas junto con el gas y se perdieron en el
espacio interestelar. Por lo tanto, para que los planetas pudieran
formarse, la acrecién de granos de minerales en pedazos
considerablemente grandes debe haber ocurrido en un tiempo menor a
10%afios. El tamafio minimo que estos trozos deben de haber tenido
para sobrevivir a la disipacién de la nebulosa es de
aproximadamente 10 m, lo cual depende también de su distancia al
Sol. Se cree que cuerpos entre 10 m y 1000 km, aproximadamente,
dominaban el Sistema Solar durante la época de dispersidn de la
nebulosa {5].

Una de las partes fundamentales de la teoria de la acrecién
de los planetas a partir de planetesimales es plantear cuéndo
pueden chocar y unirse dos cuerpos para formar un cuerpo de
mayores dimensiones. Si dos rocas de un metro de di&metro chocan a
una velocidad relativa de 1000 km/h (0.3 km/s), éstas se rompen en
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pedazos y .se separan. Obviamente, é&ste no fue el proceso gue se
verificé durante la formacién de los planetas terrestres. Durante
una colisién a velocidades pequefias, los cuerpos se pueden
conglutinar., Si dos planetesimales chocaran a una velocidad que
coincide exactamente con su velocidad de escapeS y no hubiera
pérdida de energia, estos planetesimales tendrian justamente la
energia suficiente para rebotar y retomar sus trayectorias
independientes. Sin embargo, durante una colisién real, 1los
planetesimales siempre pierden energia debido a que se deforman, e
incluso se quiebran, durante la interaccidén. La pérdida de energia
se disipa como calor. De esta forma, los cuerpos no pueden escapar
de su mutua interaccién gravitacional y sus fragmentos se combinan
para formar un solo cuerpo de mayores dimensiones. Los
investigadores W. K, Hartmann, T. J. Ahrens y J. D. O’Keefe han
mostrado que cuando la velocidad de impacto es dos y, en algunes
casos, hasta tres veces la velocidad de escape, los planetesimales
se pueden unir [7].

La velocidad de impacto es igual a la velocidad relativa que
tienen los cuerpos a gran distancia, md&s un aumentoc de velocidad
debido a la atraccién gravitacional que se ejerce entre ellos. Por
ejemplo, si la velocidad de impacto es 2 veces la velocidad de
escape, entonces la velocidad relativa de los dos cuerpos a una
gran distancia es aproximadamente Vv 3 veces la velocidad de
escape (1.7 v_). De igual manera, si la velocidad de impacto es 3
veces la velocidad de escape, entonces la velocidad relativa de
los cuerpos a una gran distancia es de 2v 2 veces la velocidad de
escape (2.8 ve). Por ello, también se tiene que si la velocidad
relativa es menor que 2 o 3 veces la velocidad de escape, los
cuerpos se unen al chocar. Para un cuerpo en érbita, su velocidad
va a depender del tamafio y de la forma de la elipse que describe,
por lo que la velocidad relativa entre dos cuerpos aumentari a
menos de que sus Srbitas sean similares. De lo anterior se puede
concluir que los planetesimales gue posiblemente sufrieron el

La velocidad de escape es la minima velocidad que debe tener
un objeto para poder escapar del campo gravitacional de un
cuerpo

24



proceso de acrecién fueron aquellos que tuvieron érbitas
similares.

V. S. Safronov justificé durante la década de los afios
sesenta la teoria de acrecién de los planetesimales. Segin sus
argumentos, cuando dos cuerpos pasan muy cerca el uno del otro sin
chocar, 1la atraccién gravitacional gque se ejerce entre ellos
perturba sus érbitas y cambia sus velocidades. Estas velocidades
pueden aumentar o disminuir; sin embargo, la magnitud promedio de
la velocidad relativa aumentard. Las colisiones entre cuerpos
tienen el efecto contrario, ya que tienden a hacer gque las orbitas
de los planetas sean mas circulares y, por 1lo tanto, mas
similares. En este caso, la velocidad relativa tiende a decrecer.
El resultado es un balance entre 1los dos casos. Para
perturbaciones peguefias dadas por encuentros cercanos sin
colisién, el cambio en 1la velocidad del cuerpo mas pequefio (o
proyectil) gque encuentra a un cuerpo grande (o blanco) depende del
parémetro v M/D, en donde M es la masa del blanco y D es 1la
distancia mds corta entre los dos cuerpos alcanzada durante 1la
interaccién. Para encuentros muy cercanos sin colisién, por
ejemplo, para D = R, con R el radio del blanco, se tiene gue, como
M es del orden de R’, el cambio en la velocidad del proyectil
depende de R. Este aumento en la velocidad del proyectil podria
hacer que la velocidad relativa en un impacto posterior fuera
mayor que 2-3 veces la velocidad de escape permitida, reduciendo
de esta forma la posibilidad de acrecién. Sin embargo, el aumento
en el tamafio de los cuerpos por el proceso de acrecién, produce
también un aumento en la velocidad de escape de los mismos.

Para el caso de un cuerpo con densidad uniforme, el aumento
de la velocidad de escape es proporcional a r (el radio del
cuerpo), por lo que este aumento en 1la velocidad de escape
equilibra al aumento en la velocidad relativa de los cuerpos dada
por los encuentros cercanos sin colisién. Los encuentros cercanos
sin colisién para distancias mayores que D = R también son
importantes para valores de D menores que el nadic de fa eafera de
influencia  grasitacional  det  &lance (r“q). Esta esfera es el
volumen en el gque el movimiento del proyectil estd dominado por el
campo gravitacional del blanco; por fuera de la misma, el
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movimiento del proyectil estd dominado por el campo gravitacional
del Sol., Si se promedian los cambios en la velocidad de todos los
encuentros dados para distancias mayores que D = R pero D < L
{(esta distancia es aproximadamente 75 R), el cambio es casi igual
a los cambios provocados por los encuentros a distancias de 1 R.
Al aumentar el tamafio del cuerpo aumenta la seccidén transversal de
choque, lo gue a su vez aumenta la frecuencia de colisiones; pero
al aumentar el tamafio también aumenta el radio del cuerpo, con lo
cual aumenta el volumen ocupado por la esfera de influencia
gravitacional que a su vez incrementa los valores de las
velocidades relativas. Asi, las velocidades relativas seguirén
estando dentro de un intervalo que permite gue los planetesimales
se unan [7].

De acuerdo con las leyes de Kepler, al aumentar la velocidad
de los planetesimales, 1la excentricidad de las &rbitas también
aumenta (la elipse se vuelve mas pronunciada), lo gque permite a
cada uno de los planetesimales alcanzar cuerpos mas lejanos. Lo
anterior hace que el nimeroc de cuerpos potenciales de colisién se
mantenga relativamente constante pese a que el nimero total de
planetesimales decrece y el espacioc entre los mismos se incrementa
con el tiempo.

Hasta este momento pareceria gue el proceso de acrecién de
los planetas se 1llevé a cabo sin ninguna complicacién. Sin
embargo, la teorfa de Safronov gue se ha expuesto también presenta
algunas dificultades. Una limitacién que presenta esta teoria es
gue si un planetesimal es mucho mayor gque otro, el pequefio se
unird al mayor ain cuando la trayectoria inicial del menor no esté
en curso de colisién. A esto se le 1llama enfaque g¢rasitaclonal. En
este caso se tiene que la seccién transversal del cuerpo mayor
aumenta mas allé de su dependencia geométrica normal, la cual es
proporcional a r®. La seccién transversal del cuerpo con enfogque
gravitacional puede tener una dependencia de r gue sea
proporcional a su cuarta potencia (r‘). Si el enfoque
gravitacional es muy efectivo, los cuerpos grandes capturan a casi
todos 1los pequefios Yy no permiten 1la formacidédn de cuerpos
intermedios. Estos cuerpos grandes se moverdn en trayectorias casi
circulares, ya gque casi no sufren perturbaciones; incluso, las
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mismas colisiones de los cuerpos pequefios tienden a hacer méas
circulares sus trayectorias, Las simulaciones hechas con
computadora han mostrado que este comportamiento daria un Sistema
Solar con unos cuantos miles de pequefos planetas de unos 1000 Kkm
de diametro que ya no interaccionarian entre ellos. Esto sdlo se
podria evitar si se dieran perturbaciones grandes gue llevaran las
érbitas de 1los cuerpos mayores hacia nuevas interacciones.
Posiblemente éste fue el caso que se didé en el Sistema Solar, para
lo cual se requeriria de una excentricidad mayor en las o6rbitas
iniciales de los planetesimales. Nuevas simulaciones por
computadora han mostrado que si los cuerpos mayores sufrieran
dichas perturbaciones que les permitieran tener nuevas
interacciones, entonces se tendria un Sistema Solar con mucho
menos planetas.

Otra limitacién de la teoria expuesta es que considera que
los cuerpos se mueven en linea recta. Una teoria heliocéntrica, en
donde las trayectorias son elipticas, tendria que considerar un
mayor nimero de perturbaciones. La teoria tampoco toma en cuenta
gue los planetesimales se encontraban en presencia de gases, 1o
cual definitivamente tuvo que haber afectado la formacién de los
planetas. La existencia de gases da como resultado un medio
resistente, que a su vez provoca una fuerza de arrastre sobre los
planetesimales. Los principales afectados son los planetesimales
de pequefias dimensiones, ya que los mAs grandes presentan mayor
inercia. El1 arrastre que se ejercié sobre 1los planetesimales
menores debe de haber provocado que estos tuvieran trayectorias
mids circulares (una 6rbita circular es la que presenta la menor
resistencia al gas) que se precipitaban en forma espiral hacia el
Sol. Si 1la masa de 1los planetesimales aumenté durante este
trayecto, la fuerza de arrastre disminuyé y el acercamiento hacia
el Sol se detuvo. Todos estos factores complican la comprensién
total del proceso de formacién de los planetas a partir de la
acrecién de planetesimales [7].

Con respecto al tiempo de la acrecién de cuerpos de tamafio
sublunar, Safronov ha estimado un valor tipico de acrecién para
estos cuerpos de hasta 10° afos dentro del Sistema Solar [8]). Este
tiempo coincide con el tiempo de acrecién calculado por L. P. Cox
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y J. S. Lewis en un trabajo mi4s sofisticado realizado en el afio de
1980. Por su parte, S. J. Weidenschilling calculé un tiempo de
acrecién para los planetas internos que varia entre 10’ Yy 10°
afios. Con la ayuda de simulaciones hechas por computadora, G.W.
Wetherill ha calculado un tiempo de acrecidn del planeta Tierra de
10° afos [7].

Durante la acrecién debid haber existido una mezcla radial de
componentes que determiné la diferencia en la composicién de 1los
cuerpos una vez que los gases nebulares se hubieron disipado. Por
lo tanto, cada planeta que acrecié debe haber sido heterogéneo
durante su origen, aunque no muy heterogéneo en su composicién.
Por su parte, los componentes de altas y bajas temperaturas
debieron estar bien mezclados a través de todo el planeta, como es
el caso de muchos meteoritos.

Gran parte del entendimiento de los procesos de condensacién
y de acrecidén se basa en la consideracién de la composicién de los
meteoritos, muchos de los cuales datan de los primeros dias del
Sistema Solar. Casi todos 1los meteoritos contienen granos
minerales fragmentados que varian desde un polvo muy fino, de
dimensiones poco mds pequefas gque los micrones, hasta particulas
de tamafio milimétrico, incluyendo glébulos de aire esferoidales de
vidrio, gue pueden estar parcialmente desvitrificados y
cristalizados en los minerales metedricos comunes. Estos objetos
esferoidales son 1llamados c6ndaulos y los meteoritos gque 1los
contienen se llaman cendrilos. Los minerales que predominan en los
condritos son: olivino, (Hg,Fe)SiO‘; piroxenos (Mg, Fe, Ca)SiOa;
troilito, FeS; metales (Fe, Ni) y plagioclase
(NaAls:i.:,Oa - Canzsizos). La mayor parte de la composicién de los
meteoritos refleja de cerca la composicién observada del Sol. Los
condritos son una mezcla, a baja temperatura, de materiales de
diferentes historias termoguimicas. La mayoria de las estructuras
de estos meteoritos no muestra evidencias de alteracién durante el
tiempo que han existido. Al fechar los meteoritos por decaimiento
radiactivo del zu’rh, 25y Yy 2%y debido a emisiones « y B, y por
decaimiento del **k a “ar y ““ca debido a las emisiones 8'y 87,
muchos de los condritos dan edades cercanas a 1os 4.5 x 10° afios.
En especial, el an&lisis del decaimiento radiactivo que se ha
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llevado a cabo en el condrito Allende CV ha dado 1la fecha
meteoritica mds antigua de alta precisién que se ha registrado.
Este condrito posee un alto contenido de material refractario rico
en Ca, Ti y Al como el que se creé que se condensd inicialmente en
la nebulosa solar. De acuerdo con el andlisis de este meteorito,
el Sistema Solar data de hace 4.559 ® 0.004 miles de millones de
afos [9]. Este dato marca el tiempo cuando los sélidos
meteoriticos se separaron de los gases de la nebulosa solar, razén
por la cual a los condritos se les 1llama los meteanitas
primitivaa. Las otras clases de meteoritos gque se conocen han
experimentado un excesivo calentamiento, por lo gque se presenta en
ellos diferenciacién magmdtica y fundicién (tienen un caracter
igneo), lo cual dificulta el calculo de su edad.

Las distintas clases de condritos que existen se toman como
representativas del material acrecido bajo diversas condiciones de
temperatura y presién, o, simplemente, como el reflejo de las
condiciones gue se tenian a distintas distancias heliocéntricas de
la nebulosa.

Algunos autores consideran que toda la nebulosa sufrié un
enfriamiento desde temperaturas muy grandes hasta temperaturas muy
pequefias, por lo que la composicién de los granos sbélidos en la
nebulosa, a cualquier distancia heliocéntrica dada, cambiaba
constantemente con el tiempo. Segin la teoria anterior, en la
nebulosa se tendria una abundancia de materiales m&s oxidados y
ricos en volatiles. Estos materiales se habrian condensado en
cuerpos de mayores dimensiones durante la etapa de enfriamiento.
Desde este punto de vista, los materiales mds refractarios
(resistentes a los agentes quimicos y fisicos) serian los
materiales m&s primitivos, si se considera el tiempo de existencia
de dichos materiales, pero los condensados compuestos de carbono y
ricos en vol&tiles serian m&s primitivos, si se considera que
reflejan de manera mds precisa la composicién del Sol.

En un principio se creyé que los condritos carbonosos (ricos
en carbono) eran los progenitores de todas las demds clases de
meteoritos, pero los andlisis isotdpicos de los meteoritos han
demostrado que esto no es posible con cualquier combinacién simple
de los procesos conocidos (5].
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De todo lo anterior se puede deducir que para poder entender
el origen de las atmdésferas de los planetas es importante conocer
la cantidad y la composicién de los volAtiles de cada una de las
clases de meteoritos gque se conocen. De todas estas clases, la de
los condritos carbonosos es la mds rica en voldtiles.

La clasificacién gue se ha hecho de los meteoritos de acuerdo
a su composicidén est& muy bien definida, y, por lo tanto, no es
continua. La Unica explicacién que se ha encontrado para esto es
que cada clase de meteoritos representa, a lo mds, a uno o dos
cuerpos progenitores.

Se podria pensar que el cinturén de asteroides gue se tiene
entre Marte y Jupiter es la fuente de todos los meteoritos
condritos gque han 1llegado a la Tierra. Sin embargo, estudios
astronémicos han permitido determinar que este cinturén esta
formado principalmente por material condritico carbonoso, mientras
gue el material condritico ordinario bien podria no existir en
dicho cinturén. Los lnicos asteroides gque son compatibles con la
composicién de los condritos ordinarios son los asteroides gque
tienen érbitas gue cruzan a la de la Tierra.

La acrecién de los planetas terrestres, a partir de sélidos
primitivos que se encontraban en la nebulosa, muy bien pudo
llevarse a cabo en regiones distantes del Sistema Solar en un
grado pequefio pero importante. Los océanos terrestres aportan un
~ 0.03 % de la masa total de la Tierra, mientras que los condritos
carbonosos contienen hasta un 10% de su peso en agua. Por lo
tanto, solo el 0.3% por peso de material tipico de asteroides
incorporado a la Tierra primitiva seria necesario para proveer al
planeta de toda el agua necesaria para formar sus océanos. De 1lo
anterior se deduce que es muy importante conocer gque tan ancha fue
la regién de la nebulosa y que tan amplio fue el intervalo de las
temperaturas de formacién a los cuales estuvo sujeto el planeta
durante su formacién (5]}.

Muchos modelos se han desarrollado para tratar de comprender
de qué tipo de materiales se formaron los planetas. Algunos
modelos sélo contemplan los materiales gue posiblemente se
condensaron a la distancia heliocéntrica exacta a la que el
planeta se condensé y acrecié, sin tomar en cuenta el movimiento
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radial de los sé6lidos.
planeta acrezca de todo el material sé6lido gue se encuentra més
cercano a €l que a cualquier otro planeta.
similares al modelo anterior, pero dividen las zonas abastecedoras

oMPeine de Dirac"{bl Geométrico
log M x| x| x|x
¢} Gravitacional [(d) "Triangular"
logM
x| x x |x
log R logR

Figura 2.3. Modelos de la eficiencia de muestreo del
material que se wutiliza para la acrecién de los
planetas como una funcién de la distancia
heliocéntrica. 1) el modelo mas simple y menos realista
considera que el material de un planeta se originé
exclusivamente en un punto con una presién y una
temperatura determinadas, y a una sola distancia
heliocéntrica; 2) en otro modelo el planeta toma los
planetesimales m&s cercanos a €l; 3) en este modelo se
toman en cuenta las diferencias gravitacionales del
planeta para la captura de los planetesimales; 4) el
modelo permite ademds wuna distribucién radial de
materiales. Figura tomada de la referencia [5].

en los puntos en los gque la influencia gravitacional es igual. En
algunos modelos se permite la difusién radial de los materiales,
con lo cual pegueflas cantidades de material se pueden recolectar
de partes muy distantes del Sistema Solar. La figura 2.3 ilustra
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cada unc de estos modelos. En la realidad, la situacién es méas
complicada que cualquiera de las gque simula cada uno de estos
modelos. Simplemente, la seleccién que el planeta hace de los
materiales que va a utilizar para su acrecién varia con 1la
evolucién de la distribucién de masa del planeta y de las orbitas

de los cuerpos sélidos.

LA FORMACION DE PLANETAS A PARTIR DE PROTOPLANETAS

El origen y la evolucién de las atmésferas sblo tiene
solucidén simple para el caso de JUpiter y Saturno. En este caso,
se cree gue las atmésferas se formaron conjuntamente con 1los
planetas, y, en lo sucesivo, la composicién de las mismas casi no
varié. Sin embargo, en el caso de los planetas terrestress, la
evolucién atmosférica no estid muy clara.

Es posible que la parte externa de la nebulosa solar haya
estado sujeta a poderosas inestabilidades que dieron origen,
directa o indirectamente, a los gigantes protoplanetas7 gaseosos.
Dentro de un protoplaneta gaseoso, con una composicién elemental
solar qgue fuera gravitacionalmente inestable, se habria propiciado
la formacidén de cuerpos condensados gue se irian juntando en el
centro de masas del protoplaneta. Estos cuerpos nebulares
seguirian atrapando gravitacionalmente porciones de gas nebular
para después formar, al enfriarse, el ntcleo, el manto y la
corteza del planeta por deposicién secuencial de materiales. Esta
deposicién se llevaria a cabo bajo una atmdésfera masiva y rica en
hidrégeno que se dispersaria posteriormente.

El proceso anterior constituye la base de la teoria de la

¢ Se les llama planetas terrestres a Mercurio, Venus, la Tierra
y Marte; una explicacién m&s amplia de las diferencias de
estos planetas con respecto a los dem&s planetas se dara al
final del capitulo.

Protoplaneta: es una sustancia material gaseosa que se
mueve de manera circular dentro de un &area relativamente
limitada y que a su vez gira, dentro de la gigantesca nube de
gas y polvo, alrededor del Sol, Se cree que que dicha
sustancia didé origen, primero, a un protoplaneta sélido, y,
después, a un planeta
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formacién de los planetas a partir de protoplanetas gaseosos.
Segin el criterio de J. Jeans dado en 1928, para que una parcela
esférica de gas pueda colapsarse, su energia potencial
gravitacional debe ser mayor gque su energia térmica interna

X s kr t2.1)
donde G es la constante de gravitacidén universal, M es la masa de
un gas contenido dentro de un radio r medido en un punto dentro de
la nube de gas, k es la constante de Boltzmann y T es la
temperatura absoluta. Si la condicién se satisface, entonces el
colapso de la masa de gas se da dentro del radio r. Como

M = (4/3)Hpr3, con p la densidad media del gas dentro de r,
entonces
< 4 onp 2
T = -3 " Gr ( 2.2 )

El inconveniente de esta relacidén es gue no se puede aplicar a una
nube de gas en rotacién, ya que no considera 1la energia de
rotacién (energia que frenaria el colapso por conservacién de
momento angular), adem&s de que en este caso la distribucién de
densidad no es uniforme. Si no se toma en cuenta esta limitacién,
se obtiene gue, una vez gue se hubieron formado las esferas de
gas, la temperatura central de las mismas debe haber aumentado
rapidamente y la presencia de material condensado habria sido
imposible. Sin embargo, el enfriamiento radiativo que se debe de
haber dado en las superficies externas debe haber permitido la
condensacién de materiales en las capas esféricas en las gue 1la
temperatura era lo suficientemente baja como para permitir 1la
saturacién. Debido al enorme gradiente de temperatura que se debe
haber tenido en esa fase, las esferas de gas pudieron haber sido
convectivas, permitiendo que cada parcela de gas se expandiera
como un sistema cerrado en el gue el trabajo hecho durante la
expansién (W = deV) se eguilibrara exactamente con la pérdida de

33



energia interna. En este caso se tiene un proceso adiabatico® [5}.

El investigador A. Eucken estudié la quimica de condensacién
de un gas como el gue se cree que se tenia durante esas épocas de
la formacién de protoplanetas gaseosos [{10]. El cree que conforme
la esfera de gas se fue enfriando, los materiales minerales se
fueron condensando secuencialmente (ver tabla I). Probablemente se
tuvieron condensaciones iniciales gue dieron origen a aleaciones
de hierro y niguel, 1las cuales pudieron ser sequidas por 1la
condensacién de silicatos de magnesio. En el campo gravitacional
de la esfera de gas, los materiales recién condensados pudieron
seguir dos caminos: se vaporizaron nuevamente o formaron el niclec
en el centro de masa de la bola de gas por acrecidén. Una de las
limitaciones del andlisis de Eucken es gue no tomdé en cuenta gue
las ecuaciones de estado de los gases que utilizé son de dudosa
precisién para presiones muy altas (P > 10 kbar). Si este detalle
se considera, probablemente no se daria la formacién de un n@cleo
rocoso en los planetas.

La consecuencia més importante del modelo de Eucken es que
todos los planetas deben de tener una componente importante de
vol&tiles como los que se tienen en el Sol., Alrededor del afio
1941, W. Kuhn y A. Rittmann pensaban gue el ntGcleo de la Tierra
podia estar formado por hidrégeno sélido; sin embargo, la ecuacién
de estado del hidrégeno aplicada a altas presiones predice que el
nicleo de la Tierra tendria una densidad entre 15 y 20 veces mis
alta que la gque podria dar el hidrégeno en esas condicicnes [5].

Cameron corrigié posteriormente la teoria de inestablilidades
gaseosas mediante la introduccién de un disco din&mico de
acreciébn. SegGn su teoria, inicialmente se tuvo un periodo de
precipitacién estable de material de la nube al disco de acrecién.
Después de un cese abrupto en la precipitacién de material, el
disco comenzé a perder masa de su parte externa. Esta pérdida de
masa provocd inestabilidades simétricas respecto al eje que
provocaron la formacién de estructuras anulares. Estos anillos se
colapsarian de tal forma que uno o mi&s de los protoplanetas

® un proceso adiabitico es aquél en el que no hay intercambio

de calor con los alrededores,
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gaseosos se formaria en la posicién que anteriormente ocupara el
anillo. Al igual que en el modelo de Eucken, se piensa que las
presiones y temperaturas eran muy altas. Uno de los aspectos mas
importantes dado por este modelo es que los perfiles de
temperatura y presién de los discos son casi perfectamente
adiabaticos a través de toda la regién de formacién de los
planetas. Los resultados obtenidos por el modelo de Cameron de las
historias evolutivas de la densidad de gases en los puntos de
formacién de cada uno de los planetas se muestra en la figura 2.4
[51.

Una de las limitaciones de la teoria de Cameron es gue la
presién y temperatura centrales hubieran sido extremadamente
altas, lo gque daria una composicién de los planetas muy distinta
de la gue se conoce en la actualidad. Otra limitacién es gue si se
llegara a formar un protoplaneta gigante terrestre, éste se
colapsaria répidamente hasta un punto en gue ningGn mecanismo
podria disipar los gases 1ligeros; nuevamente, los planetas
formados serian esencialmente muy distintos a los que conocemos
actualmente.

COMIENZO

S ~

o DENSIOAD EN EL PLANO

CENTRAL EN LAS REGIONES

DE LA FORMACION DE {0S
PLANETAS

DENSIDAD (gm/cm’)

¥ SRS YOUUS BUSS VU U W W VUY T N TN TN WA SO S T 1
oo o2 04 o6 oe 10 L2 14 i .. 0

TIEMPO (10°ANOS)

Figura 2.4. Variaciones temporales de la densidad en
las regiones de formacién de los planetas., La acreci6n
se terminaria en un periodo de 0.47 x 10° afios. Figura
tomada de la referencia [5].
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FORMACION DE S ATMOSFERAS DE LOS PLANETAS

Es estudio de las atmésferas primitivas de los planetas se
realiza de dos maneras
1) mediante el cdlculo de la captura gravitacional de los
gases de la nebulosa solar por los planetas;
2) mediante 1la observacién de la composicién de 1los

meteoritos.

Para explicar la evolucién de las atmésferas existen varios

modelos, 1los cuales se basan en los siguientes procesos:

*La degasificacién  paulatina: en este proceso el
desprendimiento de los gases del interior del planeta ocurre
como consecuencia de los procesos volcdnicos; su duracién es
aproximadamente uniforme a lo largo del periodo de vida del
planeta.

*La degasificacién catastréfica: en este proceso el
desprendimiento de 1los gases se da en el periodo de la
acrecién inicial o al poco tiempo después de ésta.

*La captura de gases: este proceso consiste en la
captura directa de la nebulosa protoplanetaria.

Es probable que los tres procesos hayan desempefiado un papel
importante en la formacién de las atmSsferas, habiende sido
distinta la distribucién de los papeles para los diferentes gases
y planetas. Por ejemplo, en el caso de Venus se cree gue los gases
inertes no ‘radiégenos fueron capturados en su mayor parte
directamente de la nebulosa protoplanetaria, mientras que los
gases quimicamente activos (H,0, co,, N)) llegaron al planeta en
la composicidén de las particulas sélidas (absorbidas). En cambio,
se piensa que en la Tierra la captura directa de los gases de la
nebulosa protoplanetaria fue menos eficaz. Para el caso de Marte
esta captura fue todavia menor [3].

Independientemente de cual fue el proceso ~o los procesos~ de
evolucidén atmosférica que se llevé a cabo en los planetas
(degasificacién paulatina, degasificacién catastréfica o captura
de gases), cada uno de estos procesos implica, intrinsecamente, la
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captura de volitiles por cuerpos. Las teorias gue se han propuesto
para la captura de atmdsferas por los cuerpos recién formados son:
1) la captura isotérmica;
2} la captura adiabé&tica;
3) la captura radiativa-convectiva.

A continuacidén se explica brevemente en que consiste cada una de

ellas.

Captura Isotermica

Para entender la situacién de captura isotérmica se
calculard la magnitud del incremento de la presidén local del gas
producido por un cuerpo gque gravita en un medio uniforme
isotérmico (i.e., a temperatura constante). Para este caso, se
despreciar& la influencia que pudo haber ejercido el Sol sobre la
envoltura gaseosa. Ademds, se supone una simetria esférica, una
nebulosa adiabdtica y una atmbésfera capturada gque permanece
isotérmica a la temperatura local nebular (esto es, se desprecia
el calor generado por la liberacién de energia potencial
gravitacional por el gas atrapado). Con estas suposiciones, la
Gnica aceleracién que experimenta un elemento de masa de gas es
aquélla debida a la atraccién gravitacional del planeta sélido

GAH
9(r) = —; (2.3)
r

donde # es la masa del planeta y r es la distancia medida desde
el centro del planeta.
Si se presupone gque la envoltura gaseosa se encuentra en

equilibrio hidrostatico, de la ecuacién (1.1) se tiene que
dP = pg(r)dr ( 2.4)
donde p es la densidad local del gas y P es la presién del gas.

Si se considera que el gas se comporta como un gas ideal,
utilizando la ecuacién (1.3b), se tiene que
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Como Xk = n R, entonces tanbién se puede representar la igualdad

anterior por
Pv = RT ( 2.5 )

donde v es el volumen molar del gas. La densidad de gas estd dada
por la masa molecular media, M, dividido por el volumen molar, v

= e ( 2.6 )

donde T es la temperatura atmosférica (constante). M puede ser
funcién de la temperatura y la presién, debido a los procesos
quimicos gue se tengan en el gas (tales como la disociacién de 1la
molécula de hidrdgeno), pero es esencialmente constante para
temperaturas por debajo de los ~1500 K. Si se sustituyen los
valores dados en las ecuaciones (2.3) y (2.6) en la ecuacidén (2.4)

se tiene

GHMP
dp = — dr (2.7)
r“RT
entonces
P o
o dP GHM dr
— - — ( 2.8 )
P P RT " Jr r

donde P es la presién nebular de fondo, esto es, la presién que
se tiene en el infinito. Al integrar la ecuacién anterior para la
presién superficial P se obtiene la siguiente relacién

GHM ] (2.9

P =P exp [ —
s “ RT r
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Esta dltima ecuacién es v&lida ftnicamente para M constante, de
otra forma la ecuacién (2.7) se tiene que integrar numéricamente.

Los resultados obtenidos se ilustran en la Figura 2.5. La
teoria de la captura isotérmica no es realista. Seglin los
resultados obtenidos mediante esta teoria, en la Tierra y en Venus
se habrian capturado tal cantidad de gas que la masa de dicho gas
seria un contribuyente mayor a la masa total del planeta; en el
caso particular de la Tierra, este planeta habria capturado tal
cantidad de gas como para conver‘tirse en un planeta similar a
Japiter.

Las limitaciones que se presentan en el modelo se deben
principalmente a lo siguiente:

a) No se incluye desde un principioc la masa atmosférica de

Nk T T T
3 i;' de¥se rRYION |- 0%
S &
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Figura 2.5. Captura gravitacional isotérmica de gas de
la nebulosa solar. El proceso de captura libera grandes
cantidades de energia, por 1o que el modelo isotérmico
no es realista. Las lineas punteadas ilustran las
presiones superficiales calculadas para cada cuerpo,
considerando que P_y T se encuentran a lo largo de una
adiabatica. Figura tomada de la referencia [5].
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los planetas en la ecuacién (i.S), lo que da una
subestimacién significativa de 1la temperatura y de la
presién superficiales;

b) Se utiliza la ecuacién de gas ideal, la cual no es vdlida
para densidades de gas extremadamente altas;

c) No se considera el calentamiento del gas capturado por la
liberacién de la energia potencial gravitacional (5].

Captura Adiabatica

Se examinard ahora las condiciones superficiales de los
cuerpos que capturaron atmésferas en condiciones adiab&ticas. Se
juntard la adiabatica de cada atmdésfera con la adiabatica de 1la
nebulosa solar, ya gque el calentamiento debido a la acrecién debe
mantener la adiabatica en la protoatmésfera planetaria tan alta
como sea posible. Debido a lo anterior, se tendrd una mezcla
rdpida de los gases nebulares debido a la turbulencia.

Para calcular la temperatura y presidén superficial para el
caso adiabatico, se considerard, al igual que en el caso anterior,
un comportamiento de gas ideal y un equilibrio hidrosté&tico. En
este modelo se supone que el proceso de expansién se lleva a cabo
bajo condiciones de entropia constante. Si se toman en cuenta las
consideraciones anteriores y se utiliza la primera ley de 1la
termodinémica, se tiene que el trabajo hecho por una parcela de
gas que se expande, (Pdv), es igual al decremento de su energia
térmica interna

Pdv = - Cv daT ( 2.10 )

en donde c, es la capacidad calorifica a volumen constante.
Si se utiliza la ecuacién (2.5) en su forma diferencial

Pdv + v dP = R dT (2.11)
y la siguiente relacién

C +R=¢C ( 2.12)
v p
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donde CP es la capacidad calorifica a presién constante, se tiene
que
PGH C

- dr = —£ 4T ( 2.13 )
r 14

dp
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Figura 2.6. Captura adiab&tica de gases de la nebulosa
Solar. La temperatura de los cuerpos se leé en la
escala del lado derecho, y las presiones superficiales
en la escala del lado izquierdo. El modelo supone una
opacidad perfecta de la nebulosa, dando valores un poco
altos para las temperaturas superficiales. Por el
contrario, los valores de la presién superficial est&n
subestimados. Figura tomada de la referencia [5].
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o también

MGAH

dr = Cp 4T (2.14)
- "

. Si se integra la ecuacién anterior se obtiene

MGH [® dr .
T =T, - — = ( 2.15)

P r
la cual en la superficie del planeta da el siguiente valor

HGM
( 2.16 )

Al ultimo término de la expresién anterior se le representa como
AT;A'
compresién reversible de una parcela de gas nebular desde la
presidén nebular, P_ , hasta la presién superficial, P_.

Los resultados obtenidos mediante la teoria de captura
adiabatica se muestran en la figura 2.6, Segln este modelo, la

cantidad de gases capturados seria insignificante. Por ejemplo, la

Y es el aumento adiab&tico de temperatura producido por una

Tierra tendria mucho menos agua, carbdn, nitrégeno, etc., de los
que tiene en realidad, mientras que, simultaneamente, tendria
mucho mis nedédn (la cantidad de nedn en la Tierra es ~ 40 veces
menor gue la cantidad dada por el modelo) ([5].

Captura Radiativa-Convectiva

La teoria de la captura radiativa~-convectiva es una mezcla de
las dos teorias anteriores. Aunque aporta resultados mas
realistas, el modelo no alcanza a explicar totalmente el proceso de
captura de gases para la formacidn de las atmésferas primitivas de
los planetas terrestres.

El hecho de que la captura de gases haya sido casi isotérmica
o casi adiabatica depende directamente de la opacidad del gas a la
radiacién térmica. Si 1los granos de polvo pueden irradiar
libremente calor a lo largo de grandes distancias en comparacién
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con el tamafno de la atmésfera capturada, entonces el calor de
compresién del gas capturado ser& ré&pidamente compensado por el
enfriamiento radiativo de 1los granos. A bajas presiones, la
opacidad de la atmésfera se debe a los granos metdlicos y al vapor
de agua. A presiones mayores, por arriba de 0.1 - 1 bar, la
opacidad debida al hidrégeno molecular se vuelve importante. Por
lo tanto, un escenario m&s plausible para la captura de gases
resultarfa de permitir que la compresién del gas se llevara a cabo
de manera casi isotérmica hasta que se alcanzaran presiones de
0.1 - 1 bar, después realizar la compresién de manera adiab&tica y
considerar mas de cerca el efecto de la opacidad debida a la
absorcién del H,.

El H, absorbe radiacién térmica infrarroja. La intensidad de
esta absorcién depende de la densidad de nGmero de moléculas de
hidrégeno (a mayor densidad, mayor nimero de colisiones), y, por
lo tanto, es directamente proporcional al cuadrado de la presién,
P%. Esta gran opacidad permite al gas mantener un perfil
adiabdtico hasta densidades cercanas a 0.1 amagat’ o mayores (5].

Aungue el entendimiento que se tiene de la captura de gases
por los cuerpos que conformaron los planetas no es muy claro, se
cree gue los gases gue se encontraban capturados por la sustancia
sélida fueron liberados durante el proceso de degasificacién de su
interior. Este proceso se 1llevé a cabo de manera diferente
dependiendo de las condiciones existentes en cada uno de los
planetas. En la Tierra, el agua se condensé y formé la hidrosfera.
fsta, a su vez, disolvié el bidéxido de carbono, que al reaccionar
con los silicatos, formé los carbonatos. De esta forma, casi todo
el biéxido de carbono terrestre se encuentra combinado, formando
las rocas sedimentarias ricas en carbonatos. En Venus el agua no
se condensé, no se formé hidrosfera y, por lo tanto, el CO
permanecié enteramente en la atmésfera.

2

° La densidad de un gas a la presién y temperatura esténdar se
defineacomo un amagat y es equivalente a 2.68 x 10 moléculas
por cm .
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CARACTERISTICAS FISICAS DE LOS PLANETAS

Independientemente de como se formaron los planetas y sus
atmésferas, actualmente, alrededor del Sol se mueven infinidad de
cuerpos de caracteristicas muy diversas. Aparte de los planetas,
el Sistema Solar se compone de los satélites de éstos, de los
asteroides (gque se pueden considerar como pequefios planetas), de
los cometas ¥y de las particulas de sustancia interplanetaria
pulverulenta.

Algunos de los planetas, como son Mercurio, Venus, Marte,
Jipiter y Saturno, se conocian desde tiempos remotos; sin embargo,
Urano apenas fue descubierto en el afo de 1781, Neptuno lo fue en
1846 y Plutdn se conocié hasta el afio de 1930, cuando el astrénomo
norteamericano C. Tombaugh lo clasificé como un objeto mdvil en
forma de estrella de 15° magnitud.

Segn las caracteristicas fisicas de los planetas, éstos se
dividen en dos grandes grupos:

a) los planetas tipo Tierra o terrestres: Mercurio, Venus,

Tierra y Marte.
b) los planetas gigantes o jovianos: Jdpiter, Saturno, Urano
y Neptuno.

Las caracteristicas fisicas de Plutdn son poco conocidas; en
cuanto a estructura se parece mids a los satélites de los planetas
jovianos.

En las tablas II, III y IV, y en las figuras 2.7 y 2.8 se
muestran algunas de las caracteristicas fisicas en las que residen
las diferencias entre los planetas terrestres y 1los planetas
jovianos. Los planetas jovianos son de dimensiones
considerablemente mayores, de densidad menor y giran alrededor de
si mismos con mayor rapidez que los planetas terrestres. Cerca del
98 % de la masa total de los planetas del Sistema Solar esta
contenida en los planetas jovianos., La masa de los planetas
terrestres es tan solo el 0.0005 por ciento de la masa del Sol
[{7). Otra de las diferencias es que el flujo térmico del interior
de Jupiter y Saturno, debido a su magnitud, es aproximadamente
igual al flujo de calor que cada planeta recibe del Sol. En el
caso de la Tierra, el flujo de calor proveniente de su interior es
extraordinariamente mis pequefio gque el flujo solar incidente sobre
su superficie. Este parece ser el caso para todos los planetas
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TABLA II

Planeta Senmieje mayor de Periodo sidéreo Excentricidad
la érbita de rotacién de la érbita
u.a. 10°km en dias
Mercurio 0.387099 52.91 87.969 0.206625
Venus 0.723332 108.21 224.700 0.006793
Tierra 1.000000 149.60 365.256 0.016729
Marte 1.52369 227.94 689.980 0.093357
JGpiter 5.2028 778.34 4332.587 0.048417
Saturno 9.539 1427.2 10759.21 0.055720
Urano 19.18 2869.3 30685 0.0471
Neptuno 30.06 4498.5 60188 0.0087
Plutén 39.5 5900 90700 0.249
TABLA III
Planeta Inclinacién Radio Masa Densidad
respecto a la Ecuatorial
ecliptica X
km radios de 10°'g masas de
la Tierra la Tierra
Mercurio 7° 0713'’.8 2439 0.382 0.330 0.055 5.5
Venus 392373977 .3 6051 0.950 4.87 0.816 5.2
Tierra 6378 1.000 5.98 1.000 5.5
Marte 1°517007.0 3394 0.531 0.64 0.107 3.9
Japiter 1°1872177,2 71400 11.2 1900 318 1.3
Saturno 2°2972677,1 60240 9.5 568 95.1 0.7
Urano 0°4672271.,0 24300 3.9 87 14.6 1.6
Neptuno 1°46728‘,1 25050, 4.0 103 , 17.2, 1.7
Plutén 17°08724'’ 1500 0.45 0.012 0.002 -
‘patos inseguros
TABLA IV
Planeta Aceleracién gravi- Velocidad Inclinacién del Albedo
tacional en el de escape ecuador respecto esférico
ecuador km/s al plano de la visual
cm/s érbita
Mercurio 372 4.3 7° 0.06
Venus 887 10.4 2°.6 0.75
Tierra 981 11.2 23°26¢ 0.36
Marte 376 5.0 24°567 0.16
Japiter 2500 61 3°077 0.73
Saturno 1100 36 26°45°7 0.76
Urano 950 22 82° 0.93
Neptuno 1150 24 29° 0.84
Pluton - - - >0.14
- no se tienen datos

45



Tipaer

Figura 2.8. Estructura interna de los planetas
gigantes o jovianos. Jupiter: 1, gas Hé/He; 2,

hidrégeno molecular gaseoso-liquido; 3  hidrégeno
liquido; 4 helio en estado supercritico; 5 nicleo
sélido. Urano: 1, gas Hz/He; 2 hidrégeno

gaseoso-liquido; 3, hielo; 4, nucleo sdélido rocoso.
Saturno, por su estructura, se parece a Jupiter, y
Neptuno se parece a Urano, Figura tomada de la
referencia [3].

del 99.99% de su masa. Estas envolturas se encuentran en
equilibrio hidrostdtico a pesar de su estado f&sico. Se distinguen
tres tipos de envolturas: la corteza, gqgue es la UGltima capa
exterior y fina; el manto, que es una envoltura sélida y gruesa; y
el nlicleo, que es la parte mds densa en las entrafias planetarias
(en el centro de la Tierra tiene un valor de 12.5 g/cmz). En el
caso de la Tierra, el niacleo se divide en exterior (liquido) e
interior (s6lido). Es posible gue Mercurio y Venus tengan un
nacleo ligquido, mientras que para Marte se tienen dudas de 1la
composicién del mismo. '

De los planetas terrestres, tres cuentan con densas
atmésferas gaseosas: Venus, la Tierra y Marte; mientras que
Mercurio précticamente est& privado de atmésfera.

En el capitulo siguiente se analizard la composicién que se
cree que existia en los planetas terrestres primitivos.
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CAPITULO 3

En el presente capitulo se analizard 1la composicién
atmosférica que se cree gque tuvieron los planetas terrestres
durante los primeros cientos de millones de afjos de su existencia.

LAS ATMOSFERAS TERRESTRES PRIMITIVAS

INTRODUCCION

Mucho se ha especulado acerca de la posible composicién de
las atmésferas primitivas de los planetas terrestres. Se cree que
Marte, la Tierra y Venus fueron formados de la misma manera,
aproximadamente al mismo tiempo y en la misma regién de la
nebulosa solar. Sin embargo, hoy en dia sus atnmésferas son
totalmente distintas. Marte es un planeta frio con interesantes
vestigios de lo que fueron, en alguna época, sistemas de rifos. Su
atmésfera es mucho menos masiva que la atmésfera de la Tierra;
cuenta con una presién superficial de tan sélo 6 milibares. El
biéxido de carbono forma el 95% de la masa total de la atmésfera
de Marte, el resto lo forman pequeiias cantidades de nitrégeno,
argén y oxigeno. Por otro lado, Venus es un planeta caliente y
seco. Su presién superficial es 92 veces mayor que la presién que
se tiene en la Tierra y, como en el caso de Marte, su atmésfera
estd constituida primordialmente por biéxido de carbono. La Tierra
es el unico de los tres planetas terrestres que tiene oxigeno
libre como uno de sus mnayores componentes atmosféricos. Esto se
puede deber, principalmente, a que es el inico planeta en el que
seha desarrollado la vida. Por otro lado, debido a 1la gran
cantidad de agua lfquida con la cual cuenta, el biéxido de carbono
es tan solo un componente menor de su atmésfera. Lo anterior se
debe principalmente al ciclo del biéxido de carbono, el cual
explicaremos posteriormente; por el momento basta con saber gque si
el planeta tiene m&s agua entonces tendrd una mayor cantidad de
lluvias, lo que a su vez removeria una mayor cantidad de bibxido
de carbono de la atmésfera para depositarlo en el suelo en forma
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de carbonatos, bajando asi la proporcién atmosférica de este
elemento [11].

Los investigadores Richard Durham y Joseph W. Chamberlain
calcularon cuales serian las presiones parciales de CO2 en las
atmésferas terrestres primitivas hace 4 mil millones de afos para
mostrar que éstas eran similares y que las diferencias actuales se
deben a la diferente evolucién que tuvieron dependiendo de las
distancias al Sol y de las masas de cada uno de los planetas. Al
considerar que la temperatura global media de un planeta es 1la
medida bédsica més importante del clima de éste, Durham vy
Chamberlain propusieron un modelo convectivo-radiativo
unidimensional para calcular las temperaturas medias globales de
los planetas terrestres primitivos con base en distintas presiones
parciales de biéxido de carbono. De esta forma, ellos podian
checar gqué presiones parciales de co, serian necesarias para
mantener las condiciones climatolégicas que se cree gque existieron
alguna vez en cada uno de los planetas.

La temperatura global media de un planeta depende del
equilibrio existente entre la radiacién solar absorbida y 1la
energia infrarroja emitida por la superficie del planeta. Este
equilibrioc estd controlado a su vez por:

1) el flujo solar en la parte alta de la atmdsfera;
2) el albedo del planeta;
3) la composicidén atmosférica.

El equilibrio se representa por medio de la ecuacién de balance
térmico. Para el caso de un planeta con radio R que rota alrededor
del Sol con una temperatura uniforme sobre la esfera de su
superficie, la temperatura media de emisién planetaria o
temperatura efectiva, T:, se relaciona con el flujo solar
mediante la siguiente ecuacién

' La temperatura efectiva, T, es la temperatura de un cuerpo
negro que irradia, en todo el espectro, un flujo de energia,
por unidad de &rea, igual al irradiado por el cuerpo dado.
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aTR%T' = (1 - A)IR® TS + 4TR%e

donde o es la constante de Boltzmann, A es el albedo planetario
efectivo?, 7, es el flujo solar incidente y ¢ es la radiacién
calorifica emitida por 1la atmésfera. La expresién anterior
constituye la ecuacién de balance térmico.

Todos los factores anteriores se tomaron como parametros de
entrada para el modelo propuesto. En el modelo se divide el
espectro solar (0.25 a 4.0 um) en 26 intervalos espectrales en los
que la dispersién de Rayleigh®’ y la absorcién del 0,, del 0,, del
€O, y del H,0 se calculan en 25 capas que se consideran homogéneas
en sus propiedades 6pticas. También se toman en cuenta las
diferencias de las constantes gravitacionales, los flujos solares
y los calores especificos atmosféricos de los distintos planetas
{11].

? El albedo planetario efectivo, A, también llamado albedo
esférico integral, As, es igual a la razén entre el flujo
dispersado en todas direcciones, ¢, y el flujo incidente de la
radiacién solar, ¢o. Esté& dado por:

A=24 = ¢ / ¢o

Dispersién de Rayleigh: Cuando la luz pasa & través de
lamateria, en cualquier estado fisico, la intensidad de la
misma decrece conforme la luz penetra en el medio y su
velocidad ser& menor que en el vacio. La pérdida de
intensidad se debe, principalmente, a la absorcién y a la
dispersién del medio.

La absorcién disminuye la intensidad de la luz ya que
convierte parte de su energia en movimiento térmico de las
moléculas del medic absorbente. Sin embargo, parte de la
disminuciébn en la intensidad de la luz no se debe exactamente
a una ’desaparicién’ de la luz, sino a una desviacién de la
misma hacia uno y otro lado. A esta desviacién de la luz se
le conoce con el nombre de dispersion. En el aho 1871
Rayleigh realizé el primer estudio cuantitativo de las leyes
de dispersién y determiné que la‘ intensidad de la luz
dispersada es proporcional a A°. Por lo tanto, las
longitudes de onda més cortas seran dispersadas con mayor
efectividad que las longitudes de onda largas. La Gnica
restricciébn que se tiene que aplicar al anterior tratamiento
es que las dimensiones lineales de las particulas deben ser
considerablemente menores que la longitud de onda (6]. La
intensidad de la dispersién de Rayleigh, Ii, estd dada por:

1, =k (1/2%)
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Los efectos de la dispersién de Rayleigh aplicados al modelo
afectan considerablemente los resultados para atmésferas masivas
de CO,. Esto se debe a que el biéxido de carbono es un eficiente
dispersor de Rayleigh debido a su alto indice de refraccién y a su
coeficiente de despolarizacién. Por lo tanto, la dispersién de
Rayleigh afecta 1la respuesta de la temperatura superficial del
planeta cuando aumenta la cantidad de bidéxido de carbono. Al
aumentar la cantidad de CO2 en la atmésfera, aumenta la opacidad
infrarroja de 1la atmdsfera y 1la temperatura superficial del
planeta tiende a elevarse. El efecto de las nubes sobre la
temperatura superficial del planeta se tomé como constante, esto
es, el efecto de oposicién de la cubierta de nubes entre 1la
radiacién térmica y la radiacién solar siempre se equilibra.

Acerca del flujo solar y de los planetas primitivos, se
hicieron las siguientes suposiciones:

a) Se supuso que hace 4 mil millones de afios la luminosidad

del Sol era aproximadamente el 78% del valor actual.

b) Se aceptd como valida la conclusién de los investigadores
J.B. Pollack y D.C. Black de que, durante los primeros mil
millones de afios, Venus, 1la Tierra y Marte tuvieron
historias similares, en cuanto a la liberacién de gases.

c) El albedo superficial era constante, con un valor de 0.237
para todos los cllculos (este valor es mayor gque el valor
actual para el albedo superficial terrestre, ya que toma
parcialmente en cuenta el efecto de las nubes).

d) Se presupuso que Venus tuvo una pérdida temprana de agua y
que las temperaturas superficiales de Marte eran lo
suficientemente altas como para permitir la existencia de
agua liquida.

e) Se presupuso gque las atmésferas terrestres estaban

compuestas de Nz,}go Yy cof

Para tomar en cuenta las diferencias gue existen entre Marte
Yy ‘la Tierra, 1las presiones superficiales en Marte, Pn, se
escalaron con respecto a las presiones superficiales de la Tierra,

Pr' mediante la siguiente relacién
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P=(mg)(x)ig)Pr ( 3.1)

donde MY MT son las masas de Marte y de la Tierra
respectivamente, AH y Ar son sus 4dreas, Yy Gn y Gr son sus
aceleraciones gravitacionales. Lo mismo se hizo para el caso de
Venus.

También se tomaron en cuenta los efectos de variacién de la
insolacién debido a fluctuaciones peridédicas en la excentricidad
de la O6rbita marciana. Esto se hizo porgque dichos efectos son
mucho m&s notables en Marte gue en la Tierra o en Venus; la méxima
excentricidad de Marte es de 0.14, por lo que el flujo solar en el
perihelio® es 38% mayor que el flujo solar medio anual.

El modelo se utilizé para calcular las temperaturas de 1los
planetas primitivos para presiones parciales de bidéxido de carbono
(pcoz) de hasta 100 bares.

Los perfiles de temperatura vertical, gue se obtuvieron

T

. N v -
el Y PRESION PARCIAL CO,
Bl —~——100 BARES
~ ~~~10 BARES 1
o w3 BAR
plor =+ 0.1 BARES A
-

Bt 4
<<
10r P
100 200

TEMPERATURA (K)

Figura 3.1. Perfiles de temperatura para presiones
parciales de (€O, en la Tierra primitiva. Una
tropopausa bien definida se presenta para cada una de
las presiones escogidas. Figura tomada de la referencia

[11].

El perihelio es el punto de la superficie del planeta que se
encuentra mas cerca del Sol en el momento en que la o6rbita
del planeta esté en el punto mas cercano al
Sol.
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mediante el modelo, para distintas presiones parciales de bi6xido
de carbono en la Tierra primitiva se muestran en la figura 3.1.
La temperatura estratosférica gque se obtiene es menor gque la
actual. Esto se debe a la ausencia del calentamiento gue la capa
de oczono produce al absorber la radiacién ultravioleta del Sol.
Una caracteristica importante que muestra el modelo es que en la
Tierra se presentaba, supuestamente, una atmésfera terrestre
primitiva estable contra un efecto invernaderc de escape © himedo®
inducido por las presiones parciales de CO,. Conforme la presién
parcial de Coa aumenta, la temperatura superficial de la Tierra
también aumenta monoténicamente; de tal manera que para una pco2
de 100 bares la temperatura superficial es de 436 K. El1 modelo
supone gque la atmésfera posee 100 bares de Coz, 5 bares de 820 y 21
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Figura 3.2. Perfiles de vapor de agua para presiones
parciales de CO2 en la Tierra primitiva., Para todas las
presiones parciales escogidas se presenta una trampa
fria bien definida y a baja altura, 1o cual protege al
vapor de agua de la radiaci6én ultravioleta del
proveniente del Sol. Figura tomada de la referencia

{11].

Una explicaciébn del efecto invernadero de escape y del
efecto invernadero humedo se dar& mds adelante; por ahora nos
basta con saber que dichos efectos provocan una pérdida de
elementos ligeros de la atmésfera del planeta. Para que estos
efectos se puedan llevar a cabo es esencial que se tenga una
razén de mezcla, entre vapor de agua y aire, mayor que 0,1;
esto es, el vapor de agua tiene que ser un componente
atmosférico importante,
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bar d,e Nz. El resto del aprovisionamiento de agua de la Tierra se
supone que se encontraba en los océanos. Si el modelo es cierto,
la troposfera, o regién convectiva, debid extender su limite
superior de 12 km a 35 km al aumentar la presién parcial de co, v
la temperatura. Como el vapor de agua no era, supuestamente, un
componente mayor de la atmésfera, no se debe haber desatado un
efecto invernadero de escape y, por lo tanto, no se debe haber
llevado a cabo una rapida pérdida de agua en la atmdsfera
terrestre primitiva. Como se puede apreciar en los perfiles de
vapor de agua mostrados en la figura 3.2, se cree que la atmésfera
tenia una trampa friae, de tal manera que la razdén de mezcla entre
vapor de agua y aire por volumen unitario no debid haber excedido
nunca el valor de 107, Segilin el modelo, el proceso de difusién
debié limitar el escape de hidrbégeno en la homopausa a un valor de
2 x 10° moléculas de hidrégeno por cm® y por segundo. Si se
considera una tasa de escape con este valor, a la Tierra le
tomaria un tiempo de 1.5 «x 10" afos (10‘ veces la edad del
Sistema Solar) para perder un océanoc de agua eqguivalente a toda el
agua que se cree gque se tenia en el planeta (egquivalente de agua
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Figura 3.3. Efecto en el albedo del planeta debido

al aumento de la presibébn parcial de CO2 en la Tierra

primitiva. Figura tomada de la referencia [11].

Una trampa fria es una regién en donde una baja temperatura y
una alta presidn atmosférica se combinan para mantener el
punto de saturacién a un minimo. Por lo tanto , la trampa
fria es una regidén donde la condensacién se realiza
eficientemente.
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que llamaremos ‘océano terrestre’) {[11].

La estabilidad térmica de la atmésfera de la Tierra primitiva
se debe principalmente a dos factores: la transferencia ascendente
de calor por conveccién himeda y el incremento en el albedo del
planeta causado por la dispersién de Rayleigh del Co,. La figura
3.3 muestra como la dispersién de Rayleigh aumenta
significativamente el albedo de las atmésferas con m&s de 1 bar de
presién de biéxido de carbono.

Inicialmente, al aumentar la presidn parcial de coz, el
albedo del planeta disminuye debido a la absorcién del vapor de
agua, pero después aumenta hasta un valor de 0.65 para un pco2 de
100 bares.

La aplicacién del modelo para el caso de Venus dié los
siguientes resultados: la atmésfera de Venus fue muy susceptible a
la ré&pida pérdida de agua debida a la fotodisociacién, a lo cual
siguié un escape de hidrdgeno de la atmésfera del planeta. En este
caso, la razén de mezcla entre el vapor de agua y el aire es mayor
que 0.1, por lo que el efecto invernadero de escape o humedo se
presenté en la atmbsfera venusina primitiva. Por esta razén, Venus
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Figura 3.4. Perfiles de temperatura para ciertas
presiones parciales de CO, en el Venus primitivo. Una
troposfera bien definida existe para casi todas las
atmésferas masivas; sin embargo, para presiones
parciales de Co, menores de 15 atm la troposfera sélo
se define vagamente, Figura tomada de 1la referencia

[11].
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pudo haber perdido una gran cantidad de agua durante los primeros
cientos de millones de ahos de su historia [11].

Segin el modelo, a pco2 = 3.45 bares, el intervalo de
proporr:ic‘:rz7 promedio entre la superficie y los 60 km debe haber
disminuido. La atmésfera era mas céliente a altitudes mayores vy,
por 1lo mismo, irradiaba m&s eficientemente al espacio. Para
niveles mayores de co,, el calentamiento solar efectivo debid
decrecer porque el efecto de un albedo mayor dominaba al efecto
del aumento de opacidad debida al Coz. Se cree que para presiones
mayores de 11 bares, una trampa fria efectiva se forma en 1la
atmésfera para proteger al vapor de agua de la fotodisociacién
debida a la radiacidén ultravioleta proveniente del Sol ([11}.

El tiempo en el que Venus pudo haber perdido su
aprovisionamiento de agua inicial depende fuertemente de su pCo,.
Segin el modelo, a 21 bares, el flujo de escape limitado por

difusién era de 8 x 10° em™® s', lo que tomarfa un tiempo de

3 x 10" afos (100 veces la edad del Sistema Solar) para acabar

con ‘océanoc terrestre’. A 13 bares, el tiempo que le tomaria seria
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Figura 3.5. Perfiles de vapor de agua para presiones
parciales de CO, en el Venus primitivo (nétese el
cambio en la escala vertical entre las figuras II y V).
En este caso, no se tiene trampa fria para presiones
parciales de 002 por debajo de los 3.5 bares. Figura
tomada de la referencia [11].

7 El intervalo de proporcién es la proporcién a la que cambia

cualquier elemento  meteorolégico con el aumento de
altura.
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aproximadamente la edad del Sistema Solar; a 11 bares, el tiempo
seria de 10° anos; y a 7.5 bares, se tiene que la tasa de escape
de particulas atmosféricas limitada por la difusién® iguala al
flujo limitado por la energia’ para una Tierra primitiva con la
misma radiacidén ultravioleta extrema (EUV) que se tiene hoy en dia
(el valor de este flujo es de 1.1 x 10'? moléculas de hidrégeno
por cm® Yy por segundo). Para el caso de atmdsferas con presiones
parciales de Co2 todavia menores, el hidrégeno se hubiera escapado
a la proporcién limitada por la energia y un ‘océano terrestre’ se
hubiera perdido en 240 millones de afios {11}.

! 7.25
- ! 4
o ! 2.0
£ 40l : = 1.0 -
= \ = 0.1
[a] -
aw> {bares)
&
geot
<
o} 1
L " 1 2 20N
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Figura 3.6. Perfil de temperaturas para ciertas
presiones parciales de Co2 en el Marte primitivo
durante su perihelio. Una troposfera bien definida
existe para todas las presiones parciales de Coz. Una
presién parcial de 7.25 bares en Marte es equivalente a
50 bares en la Tierra. Figura tomada de la referencia

[11].

La tasa de escape limitada por difusién es la proporcién de
particulas que tebricamente escapan al espacio exterior
considerando la restriccién de que las particulas que escapan
de las partes altas de la atmdsfera deben de estar siendo
reabastecidas por la parte baja de la misma, mediante el
proceso de difusién.

El flujo limitado por la energia es el nGmero maximo
permitido de particulas que pueden escapar de la atmbsfera
tomando en cuenta la energia disponible méxima que se le
puede dar a estas particulas para que escapen. No es posible
que las particulas escapen si no tienen la suficiente
cantidad de energia para hacerlo.
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Figura 3.7. Perfiles de vapor de agua para presiones
parciales de CO, en el Marte primitivo situado en el
perihelio. Para todas las presiones parciales escogidas
se presenta una trampa fria bien definida. Figura
tomada de la referencia [11]

Al aplicar el modelo para el caso de Marte en el perihelio se
obtuvo una trampa fria que evita que el vapor de agua alcance las
regiones altas de la atmésfera. Por lo tanto, el modelo no explica
una pérdida rapida de agua en el planeta primitivo. Se obtiene una
temperatura media global superficial por arriba del punto de
licuefaccidén del agua a pCO2 mayores de 2.1 bares. Si se escalan
estos valores con la ecuacién (3.1), se obtiene que esta presién
es equivalente a una presién terrestre de 14 bares. Si la presién
parcial de biéxido de carbono era mayor de 1.3 bares, entonces la
temperatura media global superficial era mayor de 260 K. Para este
limite inferior de 1la temperatura media 1las condiciones
superficiales todavia estarian por arriba del punto de
congelamiento en las regiones tropicales.

En resumen, al utilizar el modelo se llegé a las siguientes

conclusiones:

1) El que la Tierra posea grandes cantidades de agua fija un
limite inferior para las pCoO, de 0.04 bares en la atmésfera
terrestre primitiva. De no haber sido asi, la pérdida de
agua en el planeta hubiera sido significativa.
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2) 'si" se  considera la méxima excentricidad y se sitda al
planeta en su perihelio, las temperaturas medias globales
superficiales calculadas para Marte eran mayores de 260 K
para presiones parciales de co, por arriba de los 1.3 bares
(lo gque hubiera permitido tener agua 1liguida en 1la
superficie del planeta), lo gque pone un limite inferior de
9 bares para las presiones parciales de co,, si se escala
el valor de la presidn a su eguivalente terrestre.

3) Para atmdésferas venusinas con presiones parciales de co,
menores de 11 bares, la capa convectiva de la atmésfera se
hubiera expandido hasta que la presién en la tropopausa
fuera menor de 15 mbares, esto habria provocado una
acelerada fotodisociacién del vapor de agua, con una
consecuente pérdida de hidrégeno al espacio. El1 proceso
impone un limite superior en las presiones parciales de co,
de 14 bares (si se escala la presién en la superficie de
Venus a su equivalente terrestre} para gue se pueda tener
una pérdida répida de agua en los inicios del planeta.

Si el modelo es cierto, puesto gque la composicidn atmosférica
de los tres planetas terrestres debe ser compatible, se tiene gue
las presiones parciales iniciales de biéxido de carbono deben
haberse situado entre 9 y 14 bares.

Una comparacidén entre las condiciones superficiales estimadas
para los planetas terrestres revela gue Venus y la Tierra debieron

TABLA V
COMPOSICION ATMOSFERICA PRIMITIVA (bares)

Marte Tierra Venus
co, 1.3 - 2.3 9.0 - 14.0 7.1 - 11.1
N, 0.14 1.0 0.8
H,0 0.0004 - 0.001 0.3 - 0.6 2.2 - 2.7
Presién Total 1.4 - 2.5 10.3 - 15.6 10.1 - 14.6
Temperatura 260 - 275 350 - 363 400 - 410

Superficial ( X)
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tener mayores presiones parciales de N2 Y CO2 debido a que sus
masas son mayores, y, por lo tanto, se debe haber liberado una
mayor cantidad de «gases en esos planetas. La composicién
atmosférica gue deben haber tenido los planetas terrestres
primitivos, seglin el modelo de Durham y Chamberlain, se resume en
la tabla V.

EVOLUCION ATMOSFERICA

Durante los 4,600 millones de afos de existencia de 1los
planetas, las atmésferas de los mismos han cambiado
significativamente. Posiblemente fue 1la combinacién de las
condiciones iniciales de las atmdésferas de los planetas terrestres
primitivos, dadas por el modelo anterior, y del efecto invernadero
lo que 1llevd a la atmdésfera de cada uno de los planetas a su
actual composicién.

El biéxido de carbonoc es un gas que es muy buen absorbedor de
la radiacién infrarroja emitida por el suelo de los planetas, vy,
por lo tanto, es un gas gue adquiere una gran importancia en el
efecto invernadero que se desarrolle en un planetaw. Este gas se
recicla en la atmésfera de los planetas mediante el ciclo de los
silicatos-carbonatos. Para entender por qué el efecto invernadero
pudo ser el responsable de las actuales condiciones climatolégicas
de los planetas, expliquemos antes en que consiste el ciclo de los
silicatos-carbonatos. En 1la Tierra, e ciclo geoquimica de (laa
allicatas-canbanatos se encarga del intercambio de cerca del 80%
del bidxido de carbono entre la corteza terrestre y la atmésfera.
Este ciclo comienza con el biéxido de carbono que se encuentra en
la atmésfera. E1 co, atmosférico se disuelve con el agua de las
lluvias, formando un nuevo compuesto llamado &cido carbénico
(H2C°3)' Este nuevo compuesto 1lleva a cabo el proceso de
intempenizacién, que consiste en la degradacién y desintegracién,
principalmente mediante las 1lluvias de las rocas minerales de
calcio-silicatos que se encuentran en la superficie del planeta.
Durante el proceso de intemperizacién el &cido carbénico reacciona
10

Para una explicacién m&s completa del efecto invernadero,
favor de revisar el apéndice.
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quimicamente con las rocas, liberando calcio y iones carbénicos
que son acarreados por el agua de las lluvias a los riachuelos,
rios y océanos. Es ahi en donde el plancton y algunos otros
animales marinos utilizan los iones para formar sus conchas de
carbonato de calcio (CaCOJ). Cuando los huéspedes de las conchas
mueren, éstas se convierten en parte de 1los sedimentos de
carbonatos del fondo marino. A través de miles de afios, estos
sedimentos de carbonatos son acarreados por medic de los
movimientos de 1las placas tectdnicas hacia las costas de los
continentes; posteriormente son introducidos hacia 1las capas
interiores de la Tierra por debajo de las grandes masas
continentales del planeta. A este proceso se le conoce con el
nombre de oubduccién. El1 proceso continta hasta que los materiales
descienden a una profundidad en la que la presién y temperatura
son tan altas que provocan que los carbonatos de calcio reaccionen
con el cuarzo (Sioz) para volver a formar rocas de silicatos
mediante el proceso 1llamado metamonfisma de canbonatos. De esta
forma se libera nuevamente COZ, el cual se escapa del interior de
la Tierra hacia la atmdésfera, ya sea a través de alguna falla en
el fondo del mar o mezclado en la lava de algun volcén. La
duracién total del ciclo en la Tierra es de aproximadamente
500,000 afos {12) [13].

Si por alguna razén la radiacién solar que le llega a nuestro
planeta disminuyera, la proporcién de evaporacién de agua de los
océanos también disminuiria. Esto provocaria que las lluvias en la
Tierra no fueran tan abundantes y, por lo tanto, gque el c02
atmosférico no fuera removido tan eficientemente. Sin embargo, el
proceso de liber_acién de CO2 a la atmésfera por medio del
metamorfismo de carbonatos no se afectaria, por 1lo dque 1la
proporcién del biéxido de carbono atmosférico aumentarfia, dando un
efecto invernadero de mayor intensidad y, por 1lo mismo, un
incremento en la temperatura promedio del planeta. En el caso
contrario, si por alguna razén el planeta sufriera un
calentamiento excesivo de su superficie, la evaporacién de los
océanos del planeta serfia mayor, lo que darfia una mayor cantidad
de lluvias que removerian una cantidad de biéxido de carbono mayor
que la usual. Esta pérdida de CO2 atmosférico no estaria
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balanceada, ya que la velocidad de liberacidén del gas a la
atmésfera (asociada @ al metamorfismo de carbonatos) no se
incrementaria. La situacién gque se tendria finalmente en el
planeta seria una atmésfera con muy poco bidéxido de carbono, y por
lo mismo, con un efecto invernadero disminuido en comparacién con
la situacién que se tenia antes, lo que provocaria un enfriamiento
del planeta. Si se considera un caso extremo se puede entender un
poco mejor la situacién. Supéngase que en alguna época del pasado
de la Tierra los océanos se congelaron completamente. En este
caso, la precipitacién se detendria totalmente en el planeta,
mientras que el proceso de liberacién de co, continuaria al mismo
ritmo, dando una atmésfera densa en biéxido de carbono que,
considerando la actual proporcién de liberacidén del gas dque se
tiene en 1la Tierra, alcanzaria una presién de un bar (debida
Gnicamente a la presencia de CO,) en tan sélo 20 millones de afios,
lo que desde un punto de vista geolégico es un tiempo
insignificante. Esta cantidad de co, seria suficiente para elevar
la temperatura del planeta en 50°C, suficientes para derretir el
hielo y volver a restablecer el equilibrio [13). Este proceso de
balance de temperaturas que se da en la Tierra debido al ciclo de
biéxido de carbono es fundamental para mantener una temperatura
razonable; una falla en el proceso provocaria que la Tierra
cambiara drésticamente de clima.

Ahora, considérese el 20% de bidéxido de carbono que no es
intercambiado por medio del ciclo de silicatos-carbonatos. Este
biéxido de carbono es removido de la atmésfera de 1la Tierra
mediante el proceso de 1la fotosintesis. Cuando 1las plantas
fotosintéticas mueren, depositan carbono orgénico en el suelo en
forma de sedimentos. E1l biéxido de carbono se regenera cuando los
procesos tecténicos elevan las rocas sedimentarias para formar
montafias, facilitando la reaccién del carbono con el oxigeno
atmosférico del agua de 1las lluvias {133}. Por lo tanto, en la
Tierra, 1los organismos vivos también afectan el ciclo de
silicatos-carbonatos. Anteriormente se menciond el papel que
desempefia el plancton durante este ciclo al formar sedimentos de
carbonatos, pero también las plantas de las masas continentales
tienen una funcién importante. Al morir las plantas, la oxidacién
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de sus restos incrementa la cantidad de biéxido de carbono en el
suelo. Por lo tanto, la concentracién de COa en el suelo terrestre
debe de ser m&s alta ahora de lo que era antes de la aparicién de
las plantas vasculares hace como 400 millones de afios. Esta
elevacién en la concentracién acelera la conversién de los
minerales de silicatos en sedimentos de carbonatos.

Pese a lo anterior, se cree que el principal medio de control
de la concentracién de co, atmosférico es de tipo fisico y neo
biolédgico. Por ejemplo, si los organismos marinos no existieran
(aquéllos que utilizan los carbonatos de calcio para formar sus
conchas y que al morir constituyen una de las principales fuentes
que ayudan a formar los sedimentos de carbonatos), entonces 1la
concentracién de calcio y iones de bicarbonato aumentaria en el
agua de los mares hasta alcanzar un punto critico en el que se
formarian carbonatos de calcio sin la intervencién de organismos
vivos. Este debe de haber sido el caso tanto en la Tierra, antes
de la aparicién de los primeros organismos gque formaban conchas
hace unos 600 millones de afos, como en Marte y Venus, los cuales
no desarrollaron ningin tipo de vida hasta lo gue se sabe hoy en
dia.

Para el caso de la Tierra, también se han realizado c&lculos
para evaluar cuédl seria el efecto en el proceso de intemperizacién
si las plantas continentales desaparecieran. Lo que probablemente
ocurriria serfa un decremento en el proceso equivalente a un
aumento en la temperatura promedio del planeta de 10°C; esto daria
un clima parecido al periodo del Cretdceo Medio, algo caliente
pero no tanto que no pudieran existir muchas formas de vida,
incluyendo algunos dinosaurios. De lo anterior, se puede concluir
que el ciclo de silicatos-carbonatos hubiera sido suficiente para
realizar el ciclo de bidéxido de carbono que hubiera dado y, lo que
quizds sea més importante, hubiera mantenido 1las condiciones
convenientes para la existencia de vida en la Tierra.

Ahora bien, el ciclo de biéxido de carbono que ha funcionado
tan eficientemente en la Tierra manteniéndola en un intervalo de
temperatura razonable a través de su evolucién (actualmente 1la
temperatura media de la Tierra es de 15°C), no ha hecho lo mismo
en Marte y en Venus; esto, claro estd, si suponemos que alguna vez
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existié dicho ciclo en estos planetas.

En Marte, la presién atmosférica debida al biéxido de carbono
da un efecto invernadero de tan solo 6°C, lo gue ayuda muy poco a
elevar su temperatura promedio de -60°C. Es poco probable que el
clima de Marte haya sido siempre asi de frio. Aunque no se puede
conocer con exactitud que tan caliente era Marte en el pasado, es
razonable suponer que su superficie era calentada por medio del
efecto invernadero dado por una atmésfera mucho m&s densa en
biéxido de carbono gque la actual. Para estimar cuanto co, se
necesitaria para calentar la superficie marciana por arriba de la
temperatura de congelacién del agua, el investigador J.B. Pollack,
junto con sus colaboradores, creé un modelo de la atmésfera
marciana primitiva, suponiendo que ésta estaba formada de biéxido
de carbono en equilibrio con agua liguida, y que, ademds, estaba
sujeta a las condiciones de radiacién del Sol joven (una de las
suposiciones del modelo dado por R. Durham y J.W. Chamberlain).
Estas estimaciones indicaron que sélo bastaria una presién
superficial de entre 1 y 5 bares de COz para elevar la temperatura
promedio de Marte por arriba de la temperatura de congelacién del
agua (aqui hay gque recordar qgue el modelo de Durham y Chamberlain
daba un intervalo de 1.3 - 2.3 bares de pCO2 para el Marte
primitivo, por lo que el modelo anterior es consistente con el
modelo propuesto por J.B. Pollack). Es mas, tan s6lo se
necesitarian 0.75 bares de coz para calentar el punto subsolar del
perihelio por arriba de la temperatura de congelacién del agua.
Supuestamente, el punto subsolar del perihelio es el punto més
caliente del planeta. A pesar de que estas cifras son entre 150 y
800 veces la cantidad de €O, actual, no son tan disparatadas como
para no tomarse en cuenta. Por ejemplo, si Marte alguna vez conté
con una cantidad proporcional de CO, como la que existe en 1la
Tierra, se tendria que alguna vez tuvo una atmésfera con una
presién equivalente a 10 bares vez durante su pasado.

Con base en las ideas anteriores, se puede suponer que en
Marte alguna vez existié la cantidad necesaria de Co, para tener
una temperatura razonable que permitiera tener agua liquida en su
superficie, pero gue su mecanismo para reabastecerlo simplemente
dejé de funcionar. De hecho, como se mostré en el modelo de Durham
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Yy Chamberlain, se piensa que el biéxido de carbono era el
principal componente de la atmésfera primitiva de Marte, como lo
es también en la actualidad. En un principio, el reciclaje de CO,
debe de haber funcionado eficientemente, ya que de no haber sido
asi el proceso de intemperizacién hubiera removido el total de
bidxido de carbono de la atmdésfera transformdndolo en rocas de
carbonatos en un periodo aproximado de 10 millones de afios. Sin
embargo, parece ser que el planeta pudo conservar cantidades
suficientes de este gas por mucho mis tiempo; de no haber sido
asi, la temperatura superficial hubiera descendido tanto que 1la
existencia de aqua ligquida en el planeta habria sido imposible.
Mediante el conteo de la cantidad de criteres ocasionados por los
impactos de meteoritos que tienen las redes de valles, es posible
calcular la edad aproximada de las mismas. De las estimaciones
anteriores se ha determinado gue estas redes se siguieron formando
hasta hace aproximadamente unos 3,800 millones de afios (fecha muy
cercana a la terminacién del periodo de bombardeo metedrico més
intenso), por lo que la existencia de agua ligquida se prolongdé mas
de los diez millones de afios antes mencionados.

Es probable que el proceso gue removia el biéxido de carbono
de la atmésfera marciana, para introducirlo en el interior del
planeta, fuera el mismo gue se lleva a cabo en la Tierra. Esto es:
primero, la combinacién del bidéxido de carbono con el agua de las
lluvias para formar A&cido carbénico que a su vez se encarga del
proceso de intemperizacién, y segundo, la formacién de carbonatos
y sedimentos de carbonatos en los grandes reservorios de agua. Sin
embargo, el proceso que liberaba el CO2 a la atmésfera tuvo que
haber sido distinto. Marte no posee placas tecténicas, de hecho,
sus caracteristicas 1lo bresentan como un planeta de una sola
placa, por 1o gue el movimiento tectdénico no pudo ser el
responsable de 1llevar los sedimentos carbénicos a las
profundidades en donde 1las altas temperaturas y presiones
permitieran la realizacién del metamorfismo de carbonatos y 1la
posterior liberacién de bidéxido de carbono. Por lo tanto, tuvo que
existir un modo alternativo para realizar esta labor. Es probable
que la lava despedida por los volcanes fuera la encargada de
enterrar los sedimentos de carbonatos hasta las profundidades
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adecuadas de temperatura y presién gue permitieran el metamorfismo
de carbonatos y la liberacién del biéxido de carbono. Un proceso
de este tipo pudo haber reciclado 1los carbonatos durante los
primeros mil millones de afos de existencia del planeta, aungue
esta cifra no es muy confiable ya que la intensidad del proceso de
intemperizacién de Marte no es conocida. El proceso de reciclaje
debid durar hasta que el interior de Marte se enfridé tanto, que la
cantidad del co, utilizado para la formacién de carbonatos fue
mayor gque la cantidad del mismo gas liberado del interior del
planeta. Marte es un planeta m8s pegquefio que la Tierra y tiene una
superficie proporcionalmente mayor con respecto a su volumen gue
nuestro planeta, por lo gue pierde una mayor cantidad de calor. Si
ademds se considera que Marte pudo haber tenido menor energia
interna al momento de su formacidén, entonces se puede inferir que
Marte se enfridé mds rédpido que la Tierra, perdiendo ,de esta
manera, su capacidad para 1liberar Co2 a la atmdsfera. Por 1lo
tanto, todo el CO2 que se quitaba de la atmésfera quedaba atrapado
en el suelo marciano. La atmésfera de Marte se volvié tan poco
masiva que ya no le fue posible contrarrestar la baja radiacién
solar incidente mediante su efecto invernadero.

Adem&s del método de 1la lava volcdnica, también se ha
propuesto otro mecanismo alternativo para realizar el reciclaje de
las rocas de carbonatos del Marte primitivo. Este mecanismo es la
descomposicién de las rocas sedimentarias por el calentamiento de
la corteza marciana causado por los impactos de los meteoritos. El
investigador M.H. Carr propuso en el aio de 1986 qgue la cantidad
total de gases atmosféricos de Marte fue liberada antes de 1la
disminucién del intenso bombardeo metedérico hace 3,800 millones de
afios. El considera que los rasgos fluviales, prinbipalmente las
redes de valles, son una clara evidencia de wuna atmdsfera
primitiva densa y humeda. Sin embargo, M.H Carr sostiene que esta
atmésfera densa no pudo durar mucho tiempo después de que concluyd
el periodo de intenso bombardeo meteérico, ya que para esa época
los niveles de erosidén que se cree qgue existfan en Marte eran muy
bajos; adem8s, no se presentan evidencias de grandes 4&reas de
captacidén de agua después de concluido este periodo. A pesar de
que los niveles de erosién pudieron haber sido mucho mayores antes

66



y poco tiempo después del final del periodo de intenso bombardeo
metedrico, éstos deben haber disminuido significativamente con el
paso del tiempo. Este argumento geomorfoldgico se opone a una
atmésfera primitiva himeda gue hubiera durado miles de millones de
afios. El reciclaje de carbonatos por impactos meteéricos darfa una
clara relacidén entre una atmésfera densa en co, vy la historia de
impactos meteéricos del planeta; adem&s, seria consistente con 1la
disminucién de la tasa de erosién después del periodo de intenso
bombardeo metedrico. Esta teorfia implica gue el periodo en el cual
se tuvo una temperatura lo suficientemente elevada como para
mantener agua liguida estable en el planeta no dur®é m&s de unos
cuantos cientos de millones de afos.

La formacién de carbonatos debié haber continuado en Marte
hasta que la energfia interna del planeta o 1la incidencia de
meteoritos (dependiendo de cual de las dos teorias expuestas
anteriormente sea correcta) disminuyé a tal grado que ya no le fue
posible a Marte realizar la 1liberacidén de co2 a la atmésfera,
lleg&ndose a tener una presién atmosférica tan baja gque hizo
imposible mantener agua liquida en la superficie del planeta. Si
ya no existfa agua liguida, entonces tampoco existia el medio
donde realizar la concentracién de iones de calcio y bicarbonato
para formar, posteriormente, los carbonatos, por lo que el ciclo
de silicatos-carbonatos se debe haber detenido en el planeta. Al
no poder liberar el biéxido de carbono a la atmésfera, el efecto
invernadero del planeta disminuyé considerablemente, haciendo de
Marte el planeta &rido y frio que se conoce hoy en dia. Segin los
andlisis llevados a cabo por la mision Vikingo, los principales
carbonatos que se pudieron haber formado en Marte son CaCO3
(calcita), cho3 (magnesita), CaMg(C03)2 (dolomita), Feco3
(siderita) y posiblemente MnCO3 {(rodocrosita). Se piensa que estos
carbonatos son estables bajo las actuales condiciones atmosféricas
de Marte, por lo gue deben de estar en alguna parte del planeta.

Sin embargo, es importante mencionar gue pese a que la
teorfas anteriores predicen una gran cantidad de rocas de
carbonatos enterradas en la corteza de Marte, los estudios
espectroscépicos llevados hasta el momento no han dado indicio de
las mismas. Esto se puede deber a la presencia de una fina capa de
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polvo que esté cubriendo la superficie en las dimensiones gque se
pueden distinguir durante las observaciones (tipicamente de
cientos de kilémetros o m&s). Los investigadores C.P. McKay y
S.S. Nedell han sugerido que el material sedimentario en los
cahones del sistema Valles Marineris, gue se extiende por mas de
4000 km a lo largo de la zona ecuatorial, puede haber sido formado
por acumulacién de carbonatos. La cantidad que se cree que es
necesaria para la formacién de este sistema de cafiones seria el
equivalente al bidéxido de carbono dado por una atmésfera de 30
milibares. Este resultado muestra gque la precipitacién de
carbonatos pudo proveer la cantidad suficiente de material para
formar los depdsitos estratificados de Valles Marineris. De la
misma forma se pueden tener muchos carbonatos depositados en una
infinidad de cafones marcianos. Por otro lado, el analisis de los
meteoritos SNC (shergottite, nakhlite y chassigny), que se piensa
que provienen de Marte, han dado muestras de tener peguefas
cantidades de carbonatos.

Los SNC son un grupo de ocho meteoritos rocosos gue comparten
dos caracteristicas Gnicas: todos tienen una edad de
cristalizacidédn Jjoven (aproximadamente 1.3 miles de millones de
afios), y todos tienen gases que dan una idea de la composicién del
lugar donde se originaron. Si solo se considera la edad, los SNC
son bastante interesantes, ya que tienen la mitad de la edad de
las siguientes muestras m&s jovenes encontradas en la Tierra. Esa
cristalizacién tan reciente indica que el cuerpo en el gue se
formaron o desprendieron fué geolégicamente activo por mucho mas
tiempo gue el esperado, por ejemplo, para la Luna o cualguier otro
asteroide. Por lo anterior, se piensa que posiblemente el
progenitor de 1los SNC sea Marte, ya que ningin otro cuerpo
satisface las caracteristicas de los meteoritos. Esta afirmacién
est& apoyada en el andlisis de los gases atrapados dentro de los
SNC, los cuales tienen una composicién de isétopos muy similar a
las muestras atmosféricas analizadas por la misién Vikingo. Las
similitudes 1llegan al grado de mostrar un enriguecimiento en el
nitrégeno de peso atémico 15 (‘SN), una caracteristica fGnica Qde
Marte. Si los meteoritos SNC provienen efectivamente de Marte,
entonces ellos proveen informacién de la composicién e historia
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geogquimica del planeta. Es por 1lo anterior, que ‘al haber
encontrado sedimentos de carbonatos en su composicidn, se cree gque
el suelo marciano puede ser rico en los mismos. Esto constituiria
una prueba de que Marte perdié su capacidad de liberar el biéxido
de carbono a la atmésfera. Por lo mismo, al planeta le fue
imposible contrarrestar la baja radiacién solar mediante un efecto
invernadero significativo.

En el caso de Venus sucedié todo lo contrario. Actualmente
Venus est& completamente deshidratado. La poca agua que existe en
el planeta se encuentra en la atmésfera como vapor © como un
componente menor de las densas nubes de &cido sulfirico que lo
rodean. Sin embargo, es muy probable gue ésta no haya sido siempre
su historia. En oposicién a las teorias gque argumentan que Venus
nunca tuvo una cantidad significativa de agua debido a gque se
formé en una regién de la nebulosa solar tan caliente como para
permitir que se formaran en él minerales hidratados, George W.
Wetherill desarrolld unos modelos dindmicos en 1los gque los
planetas gque se estaban desarrollando no solo capturaban los
planetesimales que se cruzaban en sus 6rbitas, sino que también
perturbaban las 6rbitas de otros cuerpos y los dispersaban dentro
del Sistema Solar. Durante las Gltimas etapas de desarrollo, la
Tierra y Venus debieron ser tan masivos gque intercambiaban
planetesimales entre si. Como los planetesimales correspondientes
a la Tierra eran ricos en agua, Venus tuvo que haber recibido una
cantidad significativa de este liguido [13].

Si esta teoria es cierta, entonces Venus contd originalmente
con bastante agua, quiz&s con tanta como la Tierra; sin embargo,
la perdié cuando la sustancia encontré un camino hacia la parte
alta de la atmésfera. En esa regién atmosférica, la radiacién
solar se encargdé de fotodisociar la molécula de agua y se permitié
el escape de hidrégeno al espacio (solo el agua que se encuentra
en la parte alta de la atmbésfera estd sujeta al escape de
hidrégeno; a bajas altitudes los ligeros &tomos de hidrégeno son
mantenidos en la atmésfera por el arrastre ejercido por gases mis
pesados, como podria ser el biéxido de carbono) [13].

Sobre esta teoria hay variaciones referentes a si existié, o
no, agua 1liquida en la superficie del planeta por un periodo
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considerable de tiempo. La teoria clésica del efecto inuernadero
de eacape dice que el planeta nunca retuvo agua en su superficie.
Segin esta teoria, el agua superficial no puede permanecer liguida
si existe m&s de una cantidad critica de luz solar incidente en el
planeta. Si el flujo solar en la 6rbita de Venus excedidé ese valor
critico desde el principio, cualguier cantidad de agua gque hubiera
sido liberada desde el interior del planeta habria sido vaporizada
instantdneamente. Por lo menos en la parte mAs baja y caliente de
la atmésfera, este vapor no se habria condensado come lluvia, vy,
por lo mismo, no se habrian formado océanos., El agua se habria
perdido de la atmésfera porgue, en un ambiente tan caliente y
himedo, el aire se enfriaria muy lentamente conforme fuera gahado
altura. En consecuencia, la trampa fria atmosférica seria
impulsada a altitudes mayores (cerca de 1los 100 kildmetros).
Recordemos que la trampa fria es la regién donde una baja
temperatura y una alta presién atmosférica se combinan para
mantener el punto de saturacién a un minimo. Normalmente 1la
concentracién relativa de vapor de agua (la fraccién del volumen
atmosférico representada por el vapor de agua) en la trampa fria
es mucho menor gque la concentracién en la atmésfera por debajo de
ella, por lo que el agua se condensa en lugar de seguir subiendo.
En este caso, la razdén de mezcla entre el vapor de agua y el aire
en la atmdésfera es menor que 0.1, Sin embargo, en una atmdsfera
convectiva en la gue la razén de mezcla del vapor de agua es mayor
gue 0.1, la liberacién del calor latente por el agua gque se
condensa mantiene el intervalo de proporcién a un valor pequefio,
de tal manera que la temperatura y la razédn de mezcla disminuyen
muy lentamente con la altura. Por lo tanto, el vapor de agua
contintia siendo un componente atmosférico importante atn a muy
bajas presiones. En este caso se tiene una trampa fria elevada con
una concentracién relativa de vapor de agua muy parecida a la que
se tiene en la atmésfera cercana a la superficie. Bajo estas
circunstancias, la trampa fria permitird el paso de una cantidad
significativa de agua a la parte alta de la atmésfera, donde el
agua estard expuesta a la fotodisociacién y, consecuentemente, al
escape de hidrégeno [13}. A este proceso se le llama efecto
invernadero de escape. Este escape podria, potencialmente,
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Figura 3.8. Atmésfera terrestre e invernadero de escape
en la atmésfera primitiva de Venus, En a) se muestra
como una trampa fria, cerca de la tropopausa terrestre,
blogquea la entrada de agua a la estratosfera,
impidiendo, de esta forma, que una cantidad
significativa de hidrégeno se escape al espacio. En b) .
se muestra el caso de un Venus primitivo que pudo ser
tan caliente que desarrollo un invernadero de escape;
toda el agua liberada al planeta se convertia
instant&neamente en vapor, alcanzando la parte alta de
la atmosfera, en donde se producia la fotodisociaciébn y
el escape de hidrdégeno. Figura tomada de la referencia

[13].

eliminar un ‘océano terrestre’ en menos de 30 millones de afios.

Ver figura 3.8.
En el caso de la Tierra, actualmente la trampa fria se

encuentra a bajas altitudes (entre 9 y 17 kilémetros),
aproximadamente a la distancia a la gque se encuentra 1la
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tropopausa. Cuando el vapor de agua de las bajas altitudes se
eleva a la trampa fria, casi todo se condensa; por lo tanto, se
produce una estratosfera extremadamente seca y muy poco escape de
hidrégeno (13].

Se ha calculado que el flujo solar necesario para iniciar un
efecto invernadero de escape es de aproximadamente 1.4 veces la
cantidad de luz solar que actualmente le llega a la Tierra, si el
planeta en cuestidén tiene una atmésfera saturada sin nubes. Esta
cantidad es, aproximadamente, el flujo solar que se tenia en 1la
6rbita de Venus al principio de la historia del Sistema Solar, por
lo que es muy probable que Venus haya estado expuesto a un
invernadero de escape como lo predice el modelo de Durham vy
Chamberlain presentado al principio de este capitulo. Sin embargo,
si en esta época Venus contd con una cantidad suficiente de nubes
como para reflejar una fraccidn sustancial de 1la luz solar
incidente, entonces puede ser que el invernadero de escape en el
planeta se haya evitado, permitiendo, de esta forma, la existencia
de océanos. Estos océanos no hubieran existido indefinidamente.
Como una alternativa a la teoria del efecto invernadero de escape
se ha propuesto que en alguna ocasidén Venus, efectivamente, tuvo
océanos, pero que los perdié porque su atmésfera presentd lo que
se llama un efecte invennadena hiGmedo. Este efecto se produce
cuando la concentracién relativa de vapor de agua, con respecto al
volumen total de aire, cerca de la superficie es mayor que del
20%. Para una atmésfera de 1 bar como la que se tiene en la
Tierra, esta condicién se puede alcanzar cuando la temperatura
superficial se eleva por arriba de los 70°C (si Venus contaba con
un océano y 1lluvias, la mayor parte de su bibxido de carbono
habria estado enterrado en rocas de carbonatos debido a 1la
intemperizacién y una atmbésfera de un bar hubiera sido muy
factible). Ver figura 3.9.

Algunos modelos de simulacién climatolédgica han indicado que
un efecto invernadero himedo podria surgir cuando el flujo solar,
que incide sobre una atmésfera sin nubes, es por lo menos 1.1
veces la cantidad de 1luz solar gque actualmente le 1llega a la
Tierra. cCuando la concentracién de vapor de agua cercana a la
superficie del planeta sobrepasa el 20%, la condensacién de agua
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Figura 3.9. Invernadero himedo en el Venus Primitivo.
En el Venus primitivo, la parte baja de la atmésfera,
aunque caliente para los esté&ndares de la Tierra, pudo
haber sido lo suficientemente fria como para condensar
el agua y formar un océano. El1 océano se perderia,

posteriormente, por un efecto invernadero htGmedo, Esta
condicién se da cuando una alta temperatura superficial
permite que el vapor de agua constituya mas del 20% de
la parte baja de la atmésfera. La trampa fria se mueve
a una gran altitud y se vuelve ipeficiente para
prevenir que el vapor de agua suba hasta la parte alta
de la atmbésfera. Pese a que una parte del vapor de agua
se condensa como lluvia, el vapor de la parte superior
se disocia y constituye una fuente de hidrdgeno para el
escape del mismo. Figura tomada de la referencia [13].

(que genera calor) calienta significativamente la atmésfera vy,

como en el caso del efecto invernadero de escape,

trampa fria se eleve.

provoca que la

De esta manera, el agua puede alcanzar la
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parte alta de la atmésfera. Un océano pudo haber existido en un
planeta con un flujo solar incidente de entre 1.1 y 1.4 veces el
de la Tierra, pero hubiera sido depletado por el escape de
hidrégeno dado después de la fotodisociacién de 1la molécula de
agua en la parte alta de la atmésfera, en un periodo de unos
cuantos cientos de millones de afios.

Ambas teorias, la del efecto invernadero de escape y la del
efecto invernadero humedo, coinciden con el modelo planteado para
las atmésferas primitivas de lo investigadores Durham vy
Chamberlain. Parece ser gque la teoria del efecto invernadero
himedo se ajusta mejor, que la del efecto invernadero de escape,
para explicar por gqué Venus no tiene aqua. Esto se debe a que la
intemperizacién que se supone existié en el planeta habria bajado
los niveles del biéxido de carbono atmosférico, haciendo més baja
la presién total de los gases en la atmbésfera que la que se
necesita en un invernadero de escape. Como resultado, s6lo se
necesitaria una pequefia cantidad de agua para tener un 20% de
vapor de agua del total del volumen de los gases, lo gque habria
provocado que una gran parte del contenido de agua del planeta
alcanzara la parte alta de la atmésfera. Por ejemplo, si la
atmésfera consistia de 1 bar de vapor de agua y 1 bar de biéxido
de carbono, el agua habria constituido el 50% del volumen total de
la atmbésfera y gran parte de ella se habria escapado. Por otro
lado, si se tenian 99 bares de biéxido de carbono, el bar de agua
solo constituiria un 1% del volumen total de la atmésfera y el
agua permaneceria, por lo tanto, en la atmésfera del planeta.

Independientemente de cual de los dos efectos invernaderos
fue el que tuvo lugar en la atmésfera primitiva de Marte, el
planeta habria evolucionado a su estado actual: seco y caliente.
Una vez gue los océanos de Marte hubieran desaparecido, el proceso
de intemperizacion se habria detenido, con lo cual la formacién de
carbonatos habria cesado y, consecuentemente, habria aumentado la
cantidad de bidéxido de carbono en la atmésfera. Se cree gue ésta
es la razén por la cual Venus presenta actualmente una atmésfera
con una presién de 92 bares compuesta principalmente de biéxido de
carbono. Los gases sulfurosos, gue inicialmente eran escasos por
que se disolvian en el agua, se acumularon y formaron las nubes de
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dcido sulfarico, que hoy, en difa forman uno de 1los rasgos
principales del planeta [13].

Aungue Venus recibe 1.9 veces mads radiacién solar que la
Tierra, las nubes de &acido sulfirico reflejan el 80% de la luz
solar. Si Venus no contara con un efecto invernadero tan fuerte,
su atmbésfera serfia mas fria que la de la Tierra y tan sblo
ligeramente m&s caliente que la de Marte. Es por ello gue el CO2
es el principal factor por el cual Venus tiene esa temperatura y
no por su distancia al Sol.
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CAPITULO 4

En este capitulo se mencionardn las caracteristicas de los
planetas terrestres, y se describirdn las composiciones,
estructuras térmicas, ionosferas, dinamica de 1las atmésferas vy
campo magnético de cada uno de estos planetas.

CAPAS ATMOSFERICAS DE LOS PLANETAS TERRESTRES

Es importante mencionar que no se incluira la atmésfera de
Mercurio, pese a que también se le considera un planeta terrestre,
ya que su atmbésfera es poco significativa para los objetivos de
este trabajo. Para el caso de este planeta, se ha calculado un
limite superior para su presién atmosférica total de 2 «x 1072
bares, con un miximo de 4 «x 107 particulas/cmd (es conveniente
recordar que la Tierra tiene a nivel superficial =~ 3 x 10%
particulas/cmd). Su principal componente atmosférico es el sodio,

con cantidades menores de potasio, helio e hidrégeno.
LAS CAPAS ATMOSFERICAS DE LA TIERRA

La atmésfera de la Tierra tiene un peso total de
aproximadamente 52,700 billones de toneladas, lo que constituye un
millonésimo de la masa total de la Tierra. Su escala de altitud es
igual a 8 km, por lo gue 2/3 partes de la masa de su atmésfera se

encuentran concentradas dentro de esta altitud [3].

COMPOSICION

Los componentes mds importantes de la atmésfera de la Tierra
se muestran en la tabla VI. La masa relativa media molecular
4 = 28.8, es la que corresponde para la troposfera [3].

ESTRUCTURA TERMICA

Segin sus propiedades térmicas la atmésfera de la Tierra se
divide en 4 capas. La primera de ellas es la troposfera, que es la
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TABLA VI

GAS CONTENIDO VOLUMETRICO
Hidrégeno, Hz 5 x 10°°
Oxigeno, 0, 21
ozono, O, 107%-10"%
Nitrégeno, N, 78.1
Azufre, S no existe
Bi6xido de carbono, co, 3 x 1072
Vapor de agua, HZO 0.1
Monéxido de carbono, CO 1074
Metano, CH, 1.8 « 1074
Amoniaco, NH, < 10°%
Biéxido de azufre, SO, 107!
Cloruro de hidrégeno, HCl < 107%
Fluoruro de hidrégeno, HF < 1077
Acetileno, C_H, <107
Etano, C_H, < 10°%
Fosfina, PH, <1078
GASES INERTES:
He 5 x 107!
Ne 1.8 x 107°
Ar 0.9
Kr 1,1 x 107*
Xe 8.7 x 107
Masa Molecular

28.8

Relativa Media

Composicién quimica de la atmésfera de la Tierra.

regién en donde ocurre toda la din&mica clim&tica. La troposfera
contiene a 1las /sy partes de la masa total del aire. Su
extensidén varia desde 8 km en los polos del planeta hasta 16 km en
el ecuador del mismo. La temperatura de la troposfera, 1la cual
desciende con 1la altura, est&8 regida por un intercambio
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Figura 4.1. Capas atmosféricas de la Tierra. La figura
muestra la divisién térmica de la atmbsfera terrestre y
la variaci6bn de la temperatura promedio del planeta con
el cambio de altura. Figura tomada de la referencia

[17].

convectivo~-radiativo. Dicha temperatura tiene un promedio a nivel
superficial de 288 K (15°C), mientras que en su limite superior la
temperatura es de tan solo 218 K (-55°C). La proporcién a la cual
desciende normalmente la temperatura es de 5 a 7 grados kelvin por
kilémetro. Esta proporcién varia con el tiempo y con el lugar, e
incluso ocasionalmente se forman pequefias capas dentro de la
troposfera en que 1la temperatura aumenta con la altura, 1las
llamadas inversiones térmicas. La temperatura efectiva' del

La temperatura efectiva, Te, es la temperatura de un cuerpo
negro que irradia en todo el espectro electromagnético un
flujo de energia por unidad de superficie igual al del cuerpo
dado.
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planeta es de 249 K. La diferencia entre la temperatura media
superficial, ?‘, y la temperatura efectiva, EJ del planeta es
igual a la temperatura que aporta el efecto invernadero, por 1lo
que dicho efecto crea un exceso 8T = 39 K de temperatura en la
Tierra. Por pura casualidad, 1la magnitud de este exceso es
precisamente la necesaria para mantener la temperatura de nuestro
planeta en las latitudes medias y ecuatoriales al nivel éptimo
para la existencia de los organismos homotermos [3); aungue seria
mis conveniente decir gque 1los organismos homotermos se han
adaptado precisamente a la temperatura aportada por el efecto
invernadero del planeta. Ver figura 4.1.

El limite superior de la troposfera se define por un cambio
repentino en el comportamiento de 1la temperatura, la cual se
vuelve constante o inclusive comienza a ascender; esta regién de
transicién entre 1las dos capas atmosféricas se 1llama la
tropopausa. En la tropopausa se cuenta con vientos o corrientes a
chorro que van de oeste a este con velocidades cercanas a los 800
km/h [1].

La segunda capa atmosférica es la estratosfera. Se extiende
aproximadamente desde los 11 km de altitud hasta la regién de la
estratopausa, situada a los 30 km de altura. La estratopausa marca
la divisién de la estratosfera con la tercera capa atmosférica. En
la estratosfera se tiene una zona de calma, las nubes son muy
escasas Yy no existen tempestades. La humedad relativa de esta capa
atmosférica es muy baja y tiene una temperatura gque aumenta
gradualmente hasta alcanzar un maximo de 273 K (0°C) a 50 km.

Cerca de la estratopausa, la radiacién solar forma pequefas
cantidades de 03, el cual tiene la propiedad de absorber tanto
radiacién infrarroja como radiacién ultravioleta extrema
proveniente del Sol, lo gque provoca una inversién térmica por
arriba de esta regién. Este efecto es muy importante ya que dicha
radiacién es nociva para los seres vivos. La mayor parte de la
radiacién ultravioleta que proviene del Sol cae en un regién del
espectro electromagnético cercana al intervalo de frecuencias que
son visibles para el ser humano (la 1llamada negibn wisille del
espectro). Esta radiacién ultravioleta tiene longitudes de onda
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entre 1700 y 3700 Az, que son las longitudes de onda en gue absorbe
el 03. Si esta capa de ozono se destruyera, la radiacién
solar ultravioleta llegarfa a la superficie y posiblemente haria
imposible la vida en el planeta {1].
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Figura IXI. Distribucién vertical del ozono. Las curvas
muestran la distribucibn para latitudes altas (60°N) y
bajas (10°N). Las curvas punteadas muestras las
concentraciones esperadas de la teoria del equilibrio
fotoquimico, b4 las curvas continuas, las
concentraciones reales obtenidas mediante muestreos . z
= altura, c¢ = concentracién de ozono expresada en
grosor (cm) de ozono puro medido a condiciones
estandar de presién y temperatura (STP = 273 K y 1
atm) por kilémetro y altura. Figura tomada de 1la
referencia [1].

G

El armstrong, &, es igual a 107 metros.
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El aumento en la temperatura se debe a la reaccidén
fotoquimica exotérmica de descomposicién del ozono, gue se
representa en la siguiente ecuacitn

0, + hv —— 0+ 0 2000 < A < 3000 &)

A su vez, el ozono aparece como resultado de la descomposicién
fotoguimica del 0,, como se describe en la siguiente reaccién

o,+hv — o0+o0 (r < 2420 &)
y de la reaccidn ulterior del triple chogue, o chogue de los tres

cuerpos, como en
O+02+M-——-)03+M

donde M es una molécula no-reactiva que actia como un tercer
cuerpo que se lleva el exceso de energia de la reaccién. Como
resultado de la primera reaccién, el ozono absorbe la radiacién
ultravioleta y calienta la atmésfera [3].

La distribucién vertical del ozono se muestra en la figura
4.2 [1}.

La tercera capa atmosférica es la mesosfera, la cual llega
hasta los 80-85 km de altura. Es en ella en donde se desintegran
la mayor parte de los meteoritos. En esta capa la disminucién de
la produccién de 0, vy el aumento en la tasa de enfriamiento por
pérdida de radiacién al espacio, dada por el Co,, establecen una
temperatura descendente, la cual disminuye hasta 173 K (~-100°C),
que es el minimo de temperatura que se alcanza en la atmdSsfera de
la Tierra. Dicho minimo marca la regién de la mesopausa.

En la cuarta capa atmosférica, la termosfera, la temperatura
aumenta ininterrumpidamente hasta la altura de casi 400 km, en
donde en la época del méximo de actividad solar la temperatura
durante el dia alcanza el valor de 1800 K. Este aumento se debe a
la absorcién de la radiacién ultravioleta del Sol a las alturas de
150-300 km; esto es, la atmdsfera es calentada directamente por la
radiacién solar incidente. Esta absorcién estd determinada
principalmente por la ionizacién del oxigeno atémico [3].
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o+hv — 0" +e

En la época de un minimo de actividad solar la temperatura limite
puede ser menor de 1000 K. Por arriba de los 400 km la atmésfera
es isotérmica. En esta regién de la atmésfera es en donde se
producen las auroras australes y boreales [1}].

EXOSFERA

La exosfera es una capa que no constituye parte de 1la
divisién térmica de la atmésfera; es la regién atmosférica que
marca la transicién gradual entre la atmésfera del planeta y el
espacio interplanetario. En la exosfera se da principalmente el
escape de los distintos elementos de la atmésfera al espacio. El
concepto de exosfera fue expuesto, por primera vez, por
G.J. Stoney en una publicacién que hizo en el afio de 1968 acerca
del Sol y las estrellas [14]}. En ella, el camino libre medio 17 es
tan grande gque practicamente ya no se tienen colisiones a estas
alturas. Las moléculas y los A&tomos realizan trayectorias
parabdlicas (balisticas) en ella debido al campo gravitacional.

La base de la exosfera © exobace, r , se define como el nivel
al que 1 es igual a la escala de altitud H (definida en el
capitulo 1). También se le llama el nise! critica.

El namero de concentracién (n,) en el nivel critico se

Camino libre medio: es la distancia promedio qgue recorre una

- molécula antes de sufrir una colisiébn con otra particula, Se
representa por la letra 1, y su expresién matemitica esté
dada por la siguiente relacién:

1= 1 - kT
on ocp
donde:
o — seccign transversal de colisién de las moléculas
(o0 = nd®, con d el diadmetro de la molécula).
n - nGmero de concentracién . (nlmero de particulas o

moléculas por unidad de volumen). 23
k - constante de Boltzmann, k = 1.38 x 10 J /K
T ~ temperatura absoluta
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determina directamente de la expresidn matemdtica del camino libre
medio, dada en el pie de pé&gina, al hacer 1 = H. Para las
atmésferas planetarias no= 10%m>. La altura correspondiente al
nivel critico es de aproximadamente 500 km para la Tierra y de
cerca de 200 km para Venus [3].

IONOSFERA

A niveles altos de la atmésfera, las longitudes de onda més
cortas de la radiacidén solar producen una cantidad considerable de
adtomos y moléculas ionizados y, por consiguiente, de electrones
libres. Por lo tanto, la atmésfera adguiere una distribucién
vertical de densidad electrénica con capas caracteristicas de alta
densidad asociadas con, y dependiendo de, los procesos
fotoguimicos. Las distribuciones tipicas de estas densidades
electrénicas varian con el dfa y la noche. Al conjunto de las
regiones que poseen una densidad electrénica se les llama la
ionosfera. La ionosfera ocupa la parte superior de la mesosfera,
la termosfera, y la exosfera terrestres.

TABLA VII
Altura del pico Densidad electrénica
Regién de la densidad maxima, Ne®®*
electrénica de (cm'a)
la capa
D 90 1.5 x 10' (mediodia)
menor después nula en la noche
de una llamarada
solar
E 110 1.5 x mf (mediodia)
<1 x 10" (noche)
F1 200 2.5 x 10° (mediocdia)
nula en la noche
F2 300 1o: (mediodfa)

10 (medianoche)

Caracteristicas de las regiones ionosféricas.
En la Tierra, las regiones en 1las cuales se divide 1la
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ionosfera son las regiones D, E, F1 y F2. Estas regiones adquieren
caracteristicas distintas entre si debido a que:
- El1 espectro solar deposita su energia a distintas alturas
dependiendo de las caracteristicas de absorcién de los
elementos atmosféricos.
- La fisica de recombinacién depende de la densidad atmosférica.
- La composicién de la atmésfera cambia con la altura.

Por lo tanto, las 4 principales regiones ionosféricas se
pueden asociar al dominio de diferentes procesos fisicos, y son
estos procesos fisicos los que permiten caracterizar la regién
ionosférica de otros planetas al compararlas con las regiones D,
E, F1 o F2 terrestres. Algunas de las caracteristicas de cada una

de las regiones aparecen en la tabla VII.

3

ALTURA (KM)
3

! T
o .
s PARTICULAS
ELECTRONE TOTALES
ST B SR PRI -
0 10° |ol'°4L xlf

DENSIDAD (cm™)

Figura 4.3. Densidades de los electrones y del total de
particulas como funcién de la altura. La figura muestra
que la densidad de electrones es siempre menor que la
de las particulas neutras (las particulas neutras
constituyen la mayor parte de las particulas totales).
Como comparacibn, la concentracién molecular (total de
particulas) en el suelo es de 3 «x 10'? em™. Figura
tomada de la referencia [1].
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Es importante mencionar gue a todas las alturas por debajo de
los 6000 km, incluso para el méximo de la regidn F2, la densidag
de electrones es menor gue la densidad de particulas neutras, esto
se puede observar en la figura 4.3. En esta figura, las particulas
totales incluyen a las moléculas neutras, a 10s iones y a los
electrones {1].

LAS REGIONES E Y F1

Las capas E y Fl1 son bisicamente regiones que pueden ser
descritas por los perfiles de Chapman, ecuacién (1.15). La regién
E, localizada entre los 90 y 140 km de altitud, es la capa mas
sencilla en cuento a 1los procesos fisicos gque se desarrollan en
ella. Los jones son producidos principalmente por la
fotoionizacién de las moléculas del oxigeno molecular, 02, como se
muestra en la sigquiente reaccién

oz+hv——-——>o;+e A < 1027 R

Se produce ionizacién adicional por efecto de 1los rayos X
coronales gque producen iones o; Y NO' mediante intercambio
ridpido de carga, como se describe en la siguiente ecuacién

+ +*
N, + 0, —— N + O
o por intercambio ion-&tomo, como en
N, + 0 —— NO' + N
Durante el dia la densidad de iones de o; y la densidad de
iones de NO' es comparable.
La recombinacién® que se tiene en esta regiédn de la ionosfer:

es del tipo 1llamado necambinaclédn discciativa. La recombinacié
disociativa que se da en esta regidén se ilustra mediante 1la

Recombinacién: serie de procesos mediante los cuales los
innes son neutralizados.



siguientes reacciones

o;+e-——>o+o
(4.1)

NO' + e — N + 0

La regién E también cuenta con una componente menor de iones
metdlicos, de tiempo de vida largo, que son los responsables de la
mayoria de los parches esporddicos de ionizacidn gue se superponen
a la capa E normal. Estos parches esporaddicos se observan
principalmente a latitudes medias.

En la capa F1, localizada entre los 140 y 1los 200 Km de
altitud, el ion principal que se forma es el O mediante 1la

tm)
g &
T T

3
T

ALTURA
>
(2]
T

.
N
H
on! A
120 i
RTINS A NS IS S RTINS SR AIT)
o o L

10NES (am?)

Figura 4.4. Concentraciones i6nicas positivas durante
el dia. Los datos fueron obtenidos mediante un cohete

que transportaba un espectrémetro. Las probables
identificaciones de los nGmeros de masa iénicos son
W =14, o' =16"), Hzo’ms'-probabl emente l1levados
por el cohete), u;(zza’), o' (=30"1, o;(=3z’a. Figura

tomada de la referencia [15].
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siguiente reaccién

o+ hyr — 0" + e A <911 &

y, también, mediante la contribucién de la reaccién

N, +hv — N + e A< 796 A

La principal diferencia entre las regiones E y Fl1 es que el
principal componente fotoionizado es distinto. Por lo tanto, las
longitudes de onda ionizantes y su profundidad de penetracién en
la atmésfera son distintas. Ademis existe, a lo largo de F1l, un
cambio gradual vertical de los mecanismos de recombinacién. Los
iones atémicos gue se producen inicialmente en la regién F1 deben
transferir su carga a otras moléculas antes de que puedan
recombinarse. Esto se debe a que la recombinacién radiativa, que
les permitiria recombinarse directamente, es muy lenta; la
recombinacién radiativa se representa en la siqguiente ecuacién

o'+ e —— 0+ hp

Luego entonces, F1l se recombina por un mecanismo en dos pasos
el primero es el intercambio &tomo-ion, dado por la siguiente

reaccién

o'+02———>o;+o
( 4.2)
o‘+N2-——~)N0‘+o

y el seqgundo paso es la recombinacién disociativa dada por 1la
ecuacién (4.1).

En las partes altas de la regién F1l, el tiempo que dura un
ion de 0' antes de ser destruido es de 60 segundos, mientras que
el tiempo que dura el ion NO' en el dia es de 10 segundos. Por lo
tanto, los iones atémicos dominan en esta parte de la regién y el
proceso descrito por la ecuacidén (4.2) constituye la limitante de
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la recombinacién de la regién. En la parte baja de la regién F1
(aproximadamente a 140 km de altitud), el tiempo que dura el o'
disminuye en un factor de 10, mientras que los iones moleculares
duran un poco mids que en las partes altas de la regién debido a
que la densidad electrénica disminuye. En este caso, los iones
moleculares predominan pese a que los Adtomos son los principales
elementos fotoionizados, y la ecuacién (4.1) describe el proceso
gue limita la recombinacién. Por lo tanto, la recombinacién cambia
de ser limitada por la recombinacién disociativa en la parte baja
de la regién Fl1 a ser limitada por el intercambio &tomo-ion en la
parte alta [15].

LA REGION F2

La méxima densidad electrdnica de esta regién se localiza a
una altitud aproximada de 300 km. Durante el dia, el perfil de

g

&

3
3
K

NOCHE

ALTURA (km)

14

S S

DENSIDAD DE ELECTRONES (cm>)

Figura 4.5. Densidad electrénica como funcién de la
altura. Se muestran las curvas tipicas para el dia y la
noche de las diferentes regiones. Se puede observar
como las regiones F1 y F2 se unen en una sola regién y
como la regién D desaparece, Las curvas varian
considerablemente con la actividad solar, el nGmero de
manchas solares y la época del afio. Figura tomada de la

referencia (1].
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ionizacién de la regién F2 cambia del perfil de la reqgién F1 por 3

factores principalmente [15]:

1) La atmbésfera se vuelve dpticamente mas delgada a casi todas las
radiaciones (i.e., la radiacién sufre una menor absorcién).

2) De 1los procesos ‘intercambio &tomo-ion’ y ‘recombinacién
disociativa’, el primero se vuelve completamente dominante a
grandes alturas para limitar la recombinacién de la regién.

3) La dindmica atmosférica de la regién F2 es muy intensa.

Sin embargo, durante la noche las regiones F1 y F2 conforman
una sola regién F (o se puede decir que la regién F1 desaparece)
[1]. Ver figura 4.5.

Las tasas de 1las reacciones (tanto de 1la produccién
fotoquimica de iones como de la recombinacién disociativa) bajan
mucho en las regiones altas debido a la baja concentracién de
particulas, por 1lo gque 1la vida media de los iones es
suficientemente larga como para permitir que estos se distribuyan
mediante difusién. Luego entonces, por arriba de 1los 300 Kkm
aproximadamente, la difusién se vuelve el proceso que controla la
distribucién vertical de las densidades de iones ([1]. La baja
concentracién de particulas a estas alturas es lo que hace que el
proceso de intercambio &tomo-ion se vuelva el proceso limitante de
la recombinacién en esa parte de la regién F.

En la regidén F2 se tienen iones de hidrégeno, H'. Como los
potenciales de ionizacién del O y del H son iguales (hasta una
pequefia fraccién de las energias térmicas) se tiene la siguiente

reaccién en esta regién de la ionosfera

¢ o+ H

LA REGION D

Esta regién se localiza entre los 75 y los 90 km de altitud,
y solo se observa durante el dfa. Al ser la regién m&s baja tiene
una proteccién efectiva, dada por las regiones ionosféricas mas
altas, de la mayor parte de la radiacién de longitud de onda corta
del Sol. Tiene, ademds, una alta concentracién de moléculas, 1lo
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gue hace gque tenga caracteristicas muy diferentes a las de las
regiones mas altas. La caracteristica distintiva de la regién D es
su predominio de iones negativos. Esta caracteristica se debe a la
alta frecuencia de colisiones que se tienen entre las moléculas Yy
los electrones, lo que provoca que los electrones se unan a las
moléculas para formar iones negativos. En el caso de las regiones
E Y F, el camino libre medio de los electrones libres es nucho
mayor y las colisiones con moléculas son poco frecuentes, por 1lo
gue estas regiones consisten primordialmente de iones positivos y
electrones libres (los iones negativos que se tienen en estas
regiones pueden ser despreciados). La quimica de los iones, tanto
positivos como negativos, de la regién D se complica por el gran
nimero de reacciones que se dan en esta regién debido a la
relativamente alta presién [1].

Cuando la radiacién solar llega a la altitud de la regién D,
la radiacién con A entre 1220 y 1800 A ha sido gastada en disociar
la molécula de 02 y, con A < 1026 K, en ionizar la misma molécula.
La radiacién con A > 1800 A ya no puede producir ionizacién a
estas alturas. Sin embargo, en la zona comprendida entre 1020 y
1220 A existen ciertas ventanas atmosféricas, i.e., intervalos en
los gue no se ha tenido absorcién por arriba de la regién D. En
particular, una linea del hidrégeno, la llamada Lyman «, de A =
1216 A alcanza estas alturas a través de una de las ventanas y es
capaz de ionizar el NO. Esta linea Lyman « es, por 1lo tanto,
responsable en gran parte de la existencia de la regién D
{1].

El oz, a diferencia del Nz, forma un ion negativo estable.
Estos iones se forman por 1la llamada unién electrédnica de 3
cuerpos o de triple choque (el tercer cuerpo no reacciona, su
papel es el de llevarse la energia cinética excedente liberada por
la recombinaciédn del electrén y la molécula)

02+e+02é02+02 (4.3 )
(el tercer cuerpo de la reaccién también puede ser N, pero

entonces la tasa de produccién de iones de la reaccién es menor).
Al igual gque 1la presién, la concentracién de 0, vy de M, el
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llamado tercer cuerpo, disminuye rapidamente con el incremento de
altura; por lo tanto, es de esperarse que los iones negativos se
formen principalmente en las partes mas bajas de la regién D ([1].

A densidades de 0, de - 10"-10'* em™, el procesoc de unién de
3 cuerpos adguiere mayor importancia que la unién radiativa,
descrita por la siguiente reaccién

O, +e —> 0 + hv
2 2
Los electrones pueden ser removidos del O; durante el dia por
fotoseparacidn (el proceso inverso del descrito en la
ecuacidén anterior), como en
0;+hv—>02+e ( 4.4)
y durante el dia y la noche por separacién colisional, como en
02 + o2 —_— 02 + e + Oz

Iones positivos y electrones se crean por fotoionizacién del
Nz y del o2 producida por los rayos X con A < 6 A provenientes del
Sol [1]. Esta reaccién se representa por

X+ h — X + e

donde X representa tanto al N, como al O,.

El principal proceso de recombinacién cuando los electrones
estd4n unidos .a las moléculas formando iones negativos es la
llamada neutralizacién mutua. Esta neutralizacién se representa

mediante la siguiente reaccién
X' +Y — X+ Y ( 4.5)
Adem&ds de 1la recombinacién por unidén, descrita por 1la
secuencia de ecuaciones (4.3) Yy (4.5), los electrones libres

pueden desaparecer directamente por recombinacién disociativa,
descrita en la ecuacién (4.1).
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La quimica de los jones se complica con la hidratacién de
la atmSsfera. Debido a su gran momento dipolar, el agua se puede
unir tanto a iones positivos como a iones negativos, por lo que se
pueden formar cumulos de 3 o ma&s moléculas de agua. La presencia
de hidratacién afecta la afinidad electrénica (el potencial de
ionizacién) y las tasas de las reacciones de las moléculas.

DINAMICA ATMOSFERICA

El patrén de circulacién atmosférico en cualquier instante
siempre muestra un alto grade de complejidad. El movimiento del
aire terrestre tiene ciertos rasgos caracteristicos gue
constituyen una superposicién de muchos elementos de menor escala
de movimiento de aire. Sin embargo, es importante hacer notar gue
la atmésfera es un sistema no lineal en donde siempre existen
interacciones entre sistemas de movimiento de diferentes escalas,
por lo cual es imposible separar los movimientos de gran escala de
los de peguefa escala. Si en algin momento se hace alguna
separacién, la misma lleva a imprecisiones en los resultados.

Si se toma en cuenta que por lo anterior se tendrd un cierto
grado de imprecisidén en los resultados, simplificaremos 1la
explicacién de la dindmica atmosférica terrestre al guitar algunos
de los rasgos més pequefios del movimiento del aire mediante 1la
realizacién de promedios temporales y longitudinales de algunas de
las variables de la dindmica atmosférica. Esto es posible ya gque
los rasgos de menor escala del movimiento del aire tienen una
extensién longitudinal muy limitada.

La distribucién del promedio de temperatura tomada a lo largo
de varios meses muestra que dentro de la tropopausa existe una
disminucién de la temperatura media en la direccién de los polos,
excepto para un nivel de presién por arriba de aproximadamente 200
milibares en 1los trépicos (30°N y 30°S). Este gradiente de
temperatura es mds fuerte en invierno gue en verano. En este caso,
el transporte de energfa térmica producida por el movimiento del
aire tiene un papel muy importante en la explicaciébn de estas
caracteristicas.

En 1935, G. Hadley fue el primero en describir el patrén
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Polo

Ecuador

Figura 4.6. cCelda Hadley. La celda Hadley que se
muestra corresponde a la que sugirid Hadley en el afio
de 1735 en su primer modelo para describir la
circulacién atmosférica. Figura tomada de la referencia

[1j.

global de circulacién de aire. La circulacién Hadley es
esencialmente una circulacién térmica. Como el aire de menores
latitudes tiene una temperatura mayor que a grandes latitudes, el
aire tropical tiende a elevarse verticalmente y a moverse en
direccién polar en la parte alta de la troposfera, mientras gue el
aire polar frio tiende a bajar y a moverse en direccién ecuatorial
en la parte baja de la troposfera. El aire tropical caliente
pierde mucha de su energia térmica a través de enfriamiento
radiativo antes de llegar a la regién polar a tomar el lugar del
aire descendente frio que se desplaza hacia el ecuador. El aire
frio proveniente del polo absorbe calor que el suelo irradia en
las latitudes bajas y luego asciende en la zona ecuatorial [1].
Ver figura 4.6.

Este sistema de transporte balancea parte del exceso de
energia radiante de la zona ecuatorial y el déficit de energia
radiante de la zona polar.

Si el modelo de Hadley fuera enteramente cierto, entonces
deberfa de exitir un gradiente de presién del ecuador al polo (y,
por lo tanto, una fuerza de gradiente de presién del polo al
ecuador) en la baja troposfera y un gradiente de presién del polo
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al ecuador en la parte alta de la troposfera.

La rotacién de la Tierra tiende a desviar la direccién de los
vientos en una direccién paralela a las isobaras® para mantener un
balance geostrdfico. Esto implica gque el viento en la troposfera
tiene una componente hacia el este en su parte baja y una
componente hacia el oeste en su parte alta. Debido a la friccién
entre la superficie terrestre y la parte baja de la troposfera, el
viento que viaja en la direccién este en la baja atmbsfera
constituye una transferencia constante de momento en la direccidn
ceste de la Tierra a la atmbésfera. Este intercambio constante de
momento angular entre la Tierra y su atmésfera no es permitide en
un estado estable. Si la velocidad media del viento en la parte
baja de la atmésfera tiene una componente en la direccién este en
una regién, entonces debe existir una componente hacia el oeste en
otra regi6n de tal forma que el intercambio de momento angular
neto sea igual a cero en la atmbésfera {1].

Como era de esperarse, existen diferencias entre la
circulacién Hadley y la circulacién global observada. Por arriba
del ecuador existe un cinturén de baja presién y cerca de los 30°
de latitud norte y sur existen los cinturones subtropicales de
alta presién. Entre el cinturén tropical de baja presidén y el
cinturén subtropical de alta presién existe un viento superficial
orientado hacia el suroeste en el hemisferio norte y un viento
orientado en la direccién norceste en el hemisferio sur,

Entre los cinturones subtropicales de alta presién y 1los 2
cinturones de baja presidén que se pueden encontrar alrededor de
los 60° de latitud norte y sur, los vientos est&n primordialmente
orientados hacia el este. Los polos son zonas de alta presién, en
esta parte los vientos soplan hacia el oeste.

Los centros de baja presién en el ecuador y de alta presién
en los polos eran los esperados por la circulacién Hadley. Sin
embargo, los centros de baja presién dados a los 60° de latitud
eran inesperados.

Isobaras: las lineas que, en una determipada superficie de
referencia, unen los puntos de igual presién
atmosférica.
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Ademids de la celda Hadley y de la celda Ferrel, existe una
 tercera celda situada sobre la regién polar de muy débil
circulacién., En ella, el aire caliente asciende en la parte més
caliente cercana a los 60° de latitud y desciende en la regién
fria cercana a los polos. Al igual que la celda Hadley, esta celda
tiene una circulacién conducida térmicamente.

La celda Hadley es mucho m&s fuerte en el invierno que en el
verano. Durante el verano, la celda Hadley se desplaza hacia la
ragién polar, situandose en la regién comprendida entre los 15° y
los 45° de latitud norte. Durante esta época, la rama ascendente
de aire caliente de la celda Hadley del hemisferio sur se desplaza
hasta los 15° de 1latitud norte. La celda Ferrel también se
desplaza a la zona comprendida entre los 45° y 65° de latitud,
mientras que en el invierno ocupa la regién comprendida entre los
35% y los 75° de latitud {1].

Los vientos de 1la parte alta de 1la troposfera estén
orientados primordialmente hacia el oceste, excepto en la regién
comprendida entre los 15° norte y 15° sur.

ALTA PRESION
—
— ~— .
N M.
~ g
I //—\_/—\
BAJA PRESION BAJA PRESION

Figura 4.8. Corrientes parésitas o movimientos ’eddy’.
Se muestra una corriente ’‘eddy’ con crestas (los
lugares en donde la corriente se acerca m&s al polo) y
valles (los lugares en donde la corriente se aleja méas
de los polos). Si las parcelas de aire que se mueven
hacia los polos son m&s calientes que las parcelas que
se alejan de ellos, se genera un transporte térmico de
energia hacia los polos, sin que exista un transporte
neto de masa hacia los mismos, Figura tomada de la
referencia [1],



Las celdas Hadley,‘al ser circulaciones de aire conducidas
térmicamente, sirven para transporta energia calorifica hacia los
polos para balancear el deficit de energia radiativa a altas
latitudes. Sin embargo, este mecanismo tan sélo alcanza los 30° de
latitud; por lo que el transporte de calor a latitudes mas altas
debe de ser llevado a cabo por otros mecanismos. Las celdas Ferrel
no pueden llevar a cabo esta labor, ya gqgue circulan en direccién
contraria a la direccién de la circulacién térmica. Para estas
latitudes, el transporte de energia calorifica se lleva a cabo por
movimientos de corrientes par4dsitas o movimientos ‘eddy’.

El término corriente par&sita o movimiento ‘eddy’ se utiliza
para designar cualquier desviacién del movimiento del aire de 1la
circulacidén media. Las corrientes parasitas son componentes muy
importantes de la circulacién atmosférica global.

Existen muchas clases diferentes de corrientes parésitas,
s6lo daremos un ejemplo de una de ellas. Supongamos que tenemos
una corriente pardsita en el hemisferio norte que tiene lineas de
corriente en un plano horizantal como las que se muestran en la
figura 4.8. A las partes de las lineas de corriente que se acercan
mds al polo las llamaremos crestas y a las gue se acercan mas al
ecuador las llamaremos valles. Del lado izquierdo de la cresta el
viento circula hacia el este y hacia el norte, mientras que del
lado derecho de la cresta el aire circula hacia el este y hacia el
sur.

Si por alguna razén el aire que circula del lado izquierdo de
la cresta es m&s caliente gue el aire gque circula del lado derecho
de la cresta, se tiene una situacién en que se mueve aire caliente
hacia el norte y se mueve aire frio hacia el sur. El efecto neto
de la situacién es un transporte de energia térmica al norte sin
un transporte neto de masa en esa direccién. La diferencia de
temperatura en el aire que estd a los lados de la cresta puede
generarse por diversos factores. Por ejemplo, un mecanismo seria
que el aire cercano a 1las crestas pierda energfia calorifica
mediante radiacién, mientras que el aire cercano a los valles gane
energia térmica del suelo mds caliente en las regiones del sur.

La combinacién de los patrones de circulacién descritos en
los parrafos anteriores dan como resultado la dinamica atmosférica
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terrestre. Existen otros rasgos que influyen en la circulacién del
aire en la atmésfera, pero su explicacién no es tan importante
para poder formarnos una idea de la dindmica atmosférica.

CAMPO MAGNETICO

Existe entre los planetas una gran variedad en cuanto a su
magnetizacién intrinseca. AGn cuando las caracteristicas de los
campos planetarios son totalmente distintas, se puede realizar una
escala comparativa entre ellos por medio de algunos pardmetros que
se utilizan para identificar las propiedades de 1los campos
magnéticos. Dentro de estos parédmetros, el mds importante es el
momento magnético dipolar equivalente de cada planeta que produce
intensidades magnéticas comparables a las medidas en su vecindad.
En la tabla VIII se muestran los valores de los momentos dipolares
magnéticos equivalentes de los planetas [16].

De la tabla VIII se puede observar que existe una
jerarquizacién de los planetas, badsicamente podemos distinguir dos
tipos de ellos: los planetas magnéticos (Jupiter, Saturno, Urano y
la Tierra) y los planetas no magnéticos (Mercurio, Venus y Marte).
Es importante notar que pese a que la Tierra no posee un dipolo
magnético equivalente tan grande, la magnetizacidn esperada de su
superficie es equiparable al valor de la esperada en Saturno y
Urano. Esto se debe a que la intensidad magnética decrece como
(1/r3) y., por lo tanto, es mucho menor mientras mayor es el radio

TABLA VIII
Momentos Magnéticos Intensidad magné- Radio Posicién
PLANETA De Los Dipolos tica esperada en Del De La
Equivalentes su supggficie Planeta Magneto-
(Gauss cm”) (10 Gauss) {km) Pausa (km)
Jupiter 1.5 «x 1032 400,000 71,000 7,000,000
Saturno 4.4 x 207, 20,000 60,000 1,400,000
Urano 8.0 x 1025 50,000 25,000 450,000
Tierra 8.2 x 1022 30,000 6,380 66,000
Mercurio 2.4 x 1075 160 2,440 3,000
Marte ~- x 1021 30 3,400 4,000
Venus < x 10 4 6,050 6,300
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del planeta.
En nuestro caso, la importancia de la magnetizacién de’ los

—_—
Viento /~

Figura 4.9. Tres variantes del contorno de los planetas
y satélites por el viento solar. a) la Luna, sin
atmésfera y sin campo magnético; b) Venus, con
atmésfera y un campo magnético débil, por lo que el
viento solar interactGa con su ionosfera directamente;
c) la Tierra, con atmdésfera y un campo magnético
intenso que protege su atmdésfera de la accién erosiva
del viento solar. Figura tomada de la referencia (3].
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planetas radica en el hecho de que los planetas magnéticos cuentan
con un tipo de escudo magnético gque los protege de 1la accién
erosiva del viento solar. Aquellos planetas que no tienen un campo
magnético gqgue detenga al viento solar sufren un desgaste de su
atmésfera debido a esta accién erosiva. Esto se puede notar
principalmente en el caso de Venus, en donde el campo magnético es
tan pequefic que practicamente el viento solar incide directamente
sobre la ionosfera del planeta, comprimiendo la ionosfera del lado
dia del planeta y deformdndola hacia el lado noche. Esto provoca
un arrastre de grandes nubes de material ionosférico hacia el
espacio interplanetario, lo gue constituye una pérdida importante
de material atmosférico. Esto puede significar gue, a lo largo de
miles de millones de afios, los planetas con un campo magnético
débil pueden haber pérdido grandes cantidades de algunos
elementos. Por ejemplo, Marte casi no tiene agua actualmente, pese
a que se cree que en los primeros afios de su formacidn contaba con
un aporte equivalente de este elemento muy parecido al que se
tenia en la Tierra. Es probable que las moléculas de agua hayan
sido fotodisociadas y ionizadas por la radiacién solar, y que,
posteriormente, estas particulas hayan sido arrastradas al espacio
interplanetario por la accién erosiva del viento solar. De esta
forma, el agua que se tenia en el planeta se perdidé en el espacio.
Un caso similar se tiene para el caso de el planeta Venus. Ver
figura 4.9.

LAS CAPAS ATMOSFERICAS DE VENUS

Hasta hace tan sélo un cuarto de siglo, las hociones gque se
tenfan de la atmésfera de Venus eran equivocas. Pese a qué desde
el afo de 1761 M.V. LomonSsov establecié6 gue Venus tenia una
atmésfera potente, fue hasta el afo de 1975 cuando los mbédulos de
descense de las estaciones automiticas interplanetarias Venus-9 y
Venus-10 (URSS) efectuaron un descenso suave sobre la superficie
del planeta y transmitieron a la Tierra las primeras fotografias
de la superficie de otro planeta, con lo gue abrieron el camino
hacia el conocimiento de Venus. Tres siglos de observaciones
dnicamente habian revelado que el planeta estaba cubierto por una
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capa de nubes aparentemente uniforme, pero en los apos 1978-197S
el médulo de descenso americano Pionero-Venus descubrié muchos
tipos de relieve que son caracteristicos de un planeta
geolégicamente activo, Hoy en dia, las observaciones se extienden
hasta 1las longitudes de onda del ultravioleta. Ademés, 1la
informacidén obtenida mediante otras naves ha dado una visién méas
amplia del planeta en general {3). Tal es el caso de la nave
Magallanes, lanzada en abril de 1989, que ha mandado fotos de
Venus gque superan en diez veces la calidad de cualguier otra que
se haya tomado anteriormente.

COMPOSICION

Actualmente se sabe que el 96% de la atmésfera de Venus esté
constituida de biéxido de carbono; el resto estd formado por
nitrégeno (3%) y pequehas cantidades de otras sustancias. La tabla
IX muestra los vola&tiles contenidos en la atmésfera de Venus. lLa
presién atmosférica a nivel superficial es de 92 bares, por lo que
su atmdsfera es 92 veces mas masiva que la atmdésfera terrestre
(esta es la presién gue se encuentra en un oceano terrestre a una
profundidad de aproximadamente 1 km) (17].

En la atmdésfera de Venus, las nubes forman capas continuas y
densas a una altitud gue varia de 45 a 60 km (la Tierra esté&
cubierta en la mitad de su totalidad por nubes gue se sittGan a una
altura menor de 10 km). Una tenue neblina se extiende hasta los
80-90 km de altitud. Se han distinguido tres capas de nubes en
base a la concentracién y al tamano de las particulas gque estén
suspendidas en ellas. Las uUnicas particulas identificadas son
gotas liguidas formadas de &cido sulfirico y agua [17}; por cada
molécula de HZO se tiene una molécula de sto‘. El color amarillo
de la atmésfera se le atribuye principalmente al contenido de
azufre de la misma. Las particulas de la capa nubosa practicamente
no absorben la luz solar, lo gue garantiza gque la transparencia de
las nhubes sea elevada para la luz difusa. Esto mismo hace gue 1las
nubes de Venus tengan una capacidad reflectora elevada. El albedo
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TABLA IX 7

GAS CONTENIDO VOLUMETRICO
Hidrégeno, H, 1072
oxigeno, O, 10”3
Ozono, 03 -
Nitrégeno, Nz 3.5
Azufre, S 2 x 10°°
Biéxido de carbono, co, 96.5
Vapor de agua, H_ 0 2 x 1073
Monéxido de carbono, CO 3 x 1077
Metano, CH, < 107"
Amoniaco, NH_ <2 x 107¢
Bidéxido de azufre, so, 1.5 x 1072
Clorurc de hidrégeno, HCl 4 x» 1075
Fluoruro de hidrégeno, HF 5 x 1077
Acetileno, C,H, < 10°¢
Etano, C_H, < 107"

Fosfina, PH, -

GASES INERTES:
-2

He i0
Ne 1.3 x 1077
Ar 1.5 x 1072
Kr 2 x 1078
Xe -

Masa Molecular

Relativa Media 43.5

Tabla IV.Composicibébn quimica de la atmbésfera de Venus.
El guién en la tabla significa ausencia de datos.

esférico’ del planeta es iqual a 0.75, que es el mayor del Sistema

Albedo esférico: es la parte de la energia solar reflejada
por el planeta, Se representa por:
A ==%/8

donde ¢ es el flujo dispersado en todas direcciones y ¢o es
el flujo incidente de la luz solar,
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solar; pbr lo gue Venus recibe menos calor del Sol que la Tierra.
Su temperatura efectiva también es menor, "r'e= 230 K (en la Tierra
?== 249 K) [3].

ESTRUCTURA TERMICA

La atmbésfera de Venus est& bien caracterizada por la forma
como cambia la temperatura con la altura., De acuerdo a sus
propiedades térmicas, la atmésfera se divide en dos capas. En la
capa baja, que se extiende desde la superficie del planeta hasta
una altura de cerca de 100 km, la temperatura disminuye con la
altura. Esta capa atmosférica constituye la troposfera, y es mucho
mé&s gruesa gque en la Tierra y que en Marte®. La temperatura
atmosférica desciende a razén de 10 K por kilémetro de altura a
través de casi toda la extensién de 1la troposfera. En la
superficie, la temperatura media es de 1-"= 735 K (462°C); esta
temperatura cambia muy poco con la variacién del dia y la noche
debido a que la atmésfera baja es tan densa que posee una alta
inercia térmica, esto es, puede almacenar una gran cantidad de
calor, Las variaciones en la temperatura media por cambios diurnos
se empiezan a notar hasta la altura en donde se encuentran
situadas las nubes [17]. Ver figura 4.10.

Las altas temperaturas de la parte baja de la atmésfera no se
pueden atribuir simplemente a la cercania del planeta al Sol.
Debido a 1la propiedad reflectora de la capa de nubes, sélo una
pequefia porcién de la luz solar incidente logra atravesar la capa
y llega a la superficie del planeta. Se podria pensar gque una
atmésfera tan densa como la de Venus no dejaria llegar a la
superficie la poca luz solar que logra atravesar la capa de nubes;
sin embargo, la gran cantidad de fotones solares reiteradamente
dispersos permiten un nivel de iluminacién elevado. En la parte

Es conveniente mencionar que algunos investigadores
consideran que la regién de declinacién monoténica de la
temperatura dada entre los 65 y 100 km de altitud constituye
una capa atmosférica diferente de la troposfera. Los que asi
piensan, le llaman a esta capa intermedia la
mesosfera.
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Figura 4.10. Capas atmosféricas de Venus. La figura
muestra la divisioén térmica de la atmésfera de Venus y
la variacién de la temperatura promedio del planeta con
el cambio de altura. Figura tomada de la referencia

[17].

visible del espectro no se tienen bandas de absorcién, por lo que
los fotones deambulan libremente en la atmésfera, saliendo a
través de sus limites superior e inferior. De esta forma 2% de la
radiacién solar logra llegar a la superficie. Esta radiacién, por
si sola, no seria suficiente para dar 1la temperatura media
superficial (462 K) de Venus, pero si contribuye, poco a poco, a
reforzar el efecto invernadero del planeta. La atmésfera esta
compuesta de biéxido de carbono, vapor de agua y otras particulas
que forman a las nubes. Todos estos elementos son buenos
absorbedores de 1la emisién infrarroja proveniente del suelo del
planeta, y contribuyen, en gran forma, a gque el calor gquede
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atrapado en 1la troposfera {[17). La diferencia de temperaturas
entre la temperatura media superficial ?s y la temperatura
efectiva del planeta ?e es de 8T = 505 K. Esta temperatura es la
que aporta el efecto invernadero del planeta [3]. Este aporte tan
fuerte de temperatura dado por el efecto invernadero es lo que
hace que la temperatura superficial de Venus sea tan alta.

Por arriba de la troposfera se encuentra otra capa
atmosférica mucho m&s ligera. Esta capa es la termosfera. La
termosfera es calentada directamente durante el dia por la
radiacién ultravioleta proveniente del Sol, por lo gque su
temperatura aumenta conforme aumenta la altura. En la Tierra, la
termosfera existe durante el dia y la noche, ya gque 1la lenta
rotacién de la atmésfera con el planeta lleva la parte alta de la
atmésfera, gque fue calentada durante el dia, al lado noche del
planeta. Sin embargo, en el lado noche de Venus, la termésfera
desaparece. Después de la puesta del Sol, la parte alta de la
atmbésfera se enfria rdpidamente a temperaturas por debajo de las
gue se tienen en la troposfera. Esta desaparicién de la termosfera
fue descubierta por 1la misién Pionero. AGn no se conoce una
explicacién a este comportamiento. La atmésfera de Venus rota lo
suficientemente rapido como para llevar calor de la parte dia a la
parte noche del planeta, sin embargo este calor se pierde de
alguna u otra manera. A la parte fria de la parte alta de la
atmésfera de Venus se le llama 1la criosfera ([17]).

Existen dos diferencias bédsicas entre las atmésferas de Venus
y de la Tierra: la primera es que la parte baja de la atmésfera de
Venus es caliente y su parte alta es fria, mientras que en la
Tierra ocurre al revés, la parte baja de la atmésfera es fria y la
parte alta es caliente (esto se debe a que la parte baja de la
atmésfera de la Tierra no es tan masiva por 1lo gque no le es
posible sostener un efecto invernadero tan fuerte como en el caso
de Venus); la sequnda diferencia es qgue la atmésfera de la Tierra
tiene una regién intermedia en la que la temperatura alcanza un
maximo local (el calentamiento resulta de la absorcién de 1la
radiacién ultravioleta proveniente del Sol por una capa rica en

ozono).
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Figura 4.11. Densidades i6nicas en el lado dia
calculadas para venus, Los puntos indican las
mediciones tomadas por los vehiculos espaciales;
mientras que las curvas son el resultado de céalculos
tebricos. Figura tomada de la ré[erencia [15]

IONOSFERA

Al igual que la Tierra, Venus posee una regién con una
distribucién de densidad electrénica llamada la ionosfera. Esta
regién constituye wuna 2zona ocupada por moléculas y &tomos
ionizados y electrones libres producidos por la ionizacién de 1la
radiacién ultravioleta proveniente del Sol. Venus alcanza su
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m&xima concentracién electrénica a los 150 km de altura. Durante
el dia la concentracién electrénica, en la regién del méximo, es
de casi 3 x 10° cm™®, mientras gue por la noche esta concentracién
resulta de un orden inferior [3].

Las composiciones de las termésferas de Venus y Marte son
casi iguales: contienen CO, y los productos de su disociacién 0 y
CO, asi como un pequefic porcentaje de Na' En la figura 4.11 se
muestran las densidades iénicas del lado dia del planeta, medidas
por el Pionero Venus y el Vikingo, junto con 1los resultados
tebricos obtenidos.

Basicamente la ionosfera de Venus, al igual que la ionosfera
de Marte, es una regidén gue puede ser descrita mediante un perfil
de Chapman (ecuacidén (1.15)). Debido a que el CO2 permanece como
componente dominante muy por arriba de los méximos de las capas,
este compuesto constituye la principal fuente de
jonizacidén a grandes alturas. La fotoionizacién del €0, en Venus
corresponde directamente a la ionizacién de 02 y N2 en la regidén E
de la Tierra; por lo tanto, la fisica ionosférica indica que Venus
tiene una ionosfera de tipo E. Sin embargo, en Venus no se tiene
un ion atémico gue tome el papel que el O' hace en 1la Tierra.

En Venus y Marte, existen regiones F2 dominadas por 0 en
equilibrio difusivo; sin embargo, no existen maximos para estas
regiones. Que la ionosfera de Venus corresponde a un perfil de
Chapman ha sido verificado por la variacién del méximo de la
altura y de la densidad electro6nica con el &ngulo cenit soclar.

La produccién de iones se produce por la siguiente reaccién

€O, + hw — CO) + & » <900 &
y por la reaccién
O+hy —s 0" +e A <911 R
El principal ion atmosférico es el 0;, que se forma

r&pidamente por el intercambic &tomo-ion,. Este intercambio 1lo
representa siguiente reaccién
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o+co;—»o;+co
. También se puede formar por transferencia de carga, como en
o+co;——;o‘+co2
seguida rapidamente de
o’+coa——>o;+co

Tanto el 0; como el co; desaparecen por recombinacién
disociativa, como se muestra en las siguientes ecuaciones

co;+e——>co+o
o;+e~——>o+o

La disociacidén de Co, en las termosferas de Venus y Marte es
muy modesta en comparacidén con la disociacién de 02 en la Tierra.
La disociacién de co, se da en casi todo evento de ionizacién, y
también mediante un proceso directo, descrito por la siguiente
reaccién

CO, + hy — CO + O A < 1690 & ( 4.6 )

La recombinacién, que es el proceso inverso de 1la reaccién
anterior, es un proceso con una tasa de producciébn muy baja. Este
proceso se describe por

CO+0+M——DC02+M

en donde M juega el papel de tercer cuerpo encargado de llevarse
el excedente de energia.

Si no existe un proceso de recuperacién de Co, més eficiente,
el oxigeno producido por la reacciébn (4.6) se volveria 1lo
suficientemente abundante para asociarse por si mismo mediante la
reaccién
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0O+0+M—0 +M
que estaria balanceada por
o, +hr — 0 +0 A < 1750 A

por lo gue uno esperaria encontrar grandes cantidades de O, CO y
02 en las partes altas de las atmosferas de Venus y Marte. En su
lugar, lo gue sucede es un répido transporte descendente de los
productos hacia bajas altitudes dado por corrientes paréasitas
(corrientes ‘eddy’). Una vez que el O y el CO han sido
transportados a bajas altitudes, entonces se pueden asociar
cataliticamente con ayuda de la quimica del OH. Este ciclo opera
principalmente a alturas de entre 20 y 30 km, y estd descrito por
el siguiente conjunto de reacciones

H + O2 + M — HO2 + M
HO, + 0 —— OH + O,
CO + OH —— COz + H
Producto neto: €O + 0 —— co,

Pese a gque el oxigeno es importante en 1la quimica
ionosférica, su ionizacién directa es insignificante, excepto a
muy grandes altitudes.

Uno de 1los hechos mas importantes verificados por los
Marineros Venus es la existencia de una ionosfera con un méximo de
10' em™ a una altitud de 140 km en el lado noche de la atmésfera
de Venus. Venus tiene un periodo de rotacién de 244.3 dias
terrestres; su rotacién se realiza en direccién ceste o retrégrada
(la direccidén de su rotacién es contraria a la de su movimiento de
traslacién). Su periodo de traslacién es de 225 dias. Puesto que
estos dos periodos son muy parecidos en magnitud y son opuestos en
direccién, durante una revolucién al Sol, en Venus se observan dos

109



salidas y dos puestas de éste (3). Un dia solar en Venus dura 117
dfas = 1.01 x 10's. ’

De los datos anteriores se puede notar que una particula que
pasa del terminador® al lado noche de Venus estarad mucho tiempo
sin recibir radiacién solar. Sin embargo, el lado dia del planeta
contiene predominantemente iones moleculares positivos, como el 0;
y el co; gue se recombinan con electrones libres por recombinacién
disociativa, como se ilustra en la ecuacidn (4.4), y en pocos dias
decaen a una concentracién muy por debajo de los méximos
ionosféricos medidos en el lado noche. Por ejemplo, si se tiene
una densidad de 0; y €0, de ~ 5 «x 10° em™ en el terminador,
después de un periodo de cuatro dias se tendrd que esta densidad
de iones habr& bajado a 10° cmd; por lo que si estos iones fueran
los Gnicos que formaran la distribucién electrédnica del lado noche
de Venus, nunca se obtendria el valor del méximo medido.

Para mantener esta ionizacién del lado noche del planeta es
necesario transportar la ionizacién del lado dia muy réapidamente,
tener un componente iénico gque no se recombine tan ré&pido o crear
ionizacién directa en el lado noche. De las medidas obtenidas por
el Pionero Venus, se ha observado que en el lado noche al parecer
existen iones metdlicos, como el Mg', el Na’, el Si' y el Fe’.

La ionizacién met&lica se puede producir por transferencia de
carga del lado dia y posterior transportacién por rotacién al lado
noche, o puede ser producida por la accién de los meteoritos.
Iones met&licos como éstos se forman en la parte baja de la
ionosfera terrestre como resultado de la ablacién meteérica. En la
Tierra, estos iones forman probablemente un tipo de regién E
esporddica vista a latitudes medias.

Los iones met&licos se recombinan por .recombinacién
radiativa, como en

Mg' + e —— Mg + hv

Si la recombinacién radiativa va a ser el proceso que limita

? Terminador: es la linea que divide en los cuerpos celestes a

las partes iluminadas por el Sol de las partes obscuras.
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la neutralizacién de los iones metllicos, entonces ser& necesario
que ni los iones positivos transfieran su carga a una molécula, ni
que sean neutralizadas por asociacidédn con un ion metdlico.

Los iones metdlicos neo transfieren su carga a otros
componentes debido a su bajo potencial de ionizacién. Por el otro
lado, el 0" no subsiste mucho tiempo en el lado noche debido al
répido intercambio de carga, dado por

o’+coz—»o;+co
lo que le da un tiempo de vida de menos de 0.1 segundos. Los iones
metdlicos toman su carga en el lado dia del planeta por

transferencia de carga exotérmica, descrita en 1la siguiente

reaccién
Mg+o;-—>ug‘+oz
Es importante que no se formen iones negativos ré&pidamente.
De no ser asi, los electrones libres se depletarfian y los iones
positivos desaparecerifian por neutralizacién mutua, como en

Mg® + X° —— Mg + X

El ion negativo mas importante gue se forma en Venus es el O
mediante la unidén radiativa, descrita en la siguiente reaccién

0O+e— 0 + hv
Pero como el oxigeno es un componente atmosférico menor, entonces
la tasa de formacién del O es pequefa; ademis, una vez que se
forma, se destruye en segundos por la siguiente reaccién

o'+co--—-;coz+e

Si en dado caso, el O pierde su carga por transferencia de

carga, como en
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entonces se tendr& una mayor densidad de X  que de 07, con la
condicién de que el progenitor neutro tenga una proporcién de
nezcla [X]/[Coz] i 10™*. En este caso, la neutralizacién mutua se
vuelve mds importante gue la recombinacién radiativa en el proceso
de remover iones met&licos de la atmbésfera. Nunca se ha verificado
si el compuesto X existe, ya gque resulta que los iones principales
del 1lado noche de Venus no son metdlicos, sino que son
predominantenmente o;, con un maximo de 10‘cm™. A bajas latitudes
los iones NO™ y Co; se vuelven importantes. Mientras que a alturas

de mis de 160 km, el O  se vuelve el ion mas importante.

DINAMICA ATMOSFERICA

En la troposfera de Venus, las variaciones verticales de
temperatura son mucho m&s grandes que las variaciones
horizontales. Las mayores diferencias 1latitudinales fueron
detectadas a la altura de las nubes. Las temperaturas mds altas se
detectaron por una sonda espacial a la altura del ecuador del
planeta. La explicacién de este patrén en Venus es la misma que en
el caso de la Tierra: en la zona ecuatorial de cada planeta, 1la
radiacién del Sol entra a la atmésfera en &ngulos casi
perpendiculares a la superficie, por lo que la cantidad de energila
por unidad de &rea es mayor en la regién ecuatorial.

Entre los 70 km y el comienzo de 1la parte alta de la
atmésfera a los 100 km de altitud, el gradiente de temperatura del
ecuador al polo se invierte. Por lo tanto, a estas alturas, las
regiones polares son miAs calientes que el ecuador. Un evento
similar ocurre en la atmdésfera terrestre, en donde se tiene que el
invierno polar es la parte mis caliente de la parte media de la
atmésfera. En ambos casos, no se ha encontrado una explicacién
[17].

Las variaciones de la temperatura con respecto a la longitud
en la troposfera de Venus son mucho mds pequefias que con respecto
a la latitud. Esto fue mostrado con algunas pruebas realizadas por
la misién Pionero, la cual entrd a la atmésfera a la misma latitud
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(30° sur) pero con una diferencia de 110° de longitud. Las
diferencias de temperatura nunca fueron mayores de 5 K. Las
menores diferencias se tuvieron entre los primeros 20 km debido a
la inercia térmica de la parte baja de la atmdsfera. Pese a que
las diferencias de temperatura horizontal son pequefas, ellas
deben de ser la fuente de las fuerzas que realizan los movimientos
atmosféricos {17). Debido a gue el ecuador se calienta md&s gue los
polos, y si se toma en cuenta gue la radiacidén infrarroja que
irradia el planeta es casi la misma a cualguier 1latitud, el
desbalance entre la energia solar entrante y 1la energia solar
saliente provoca movimientos atmosféricos gue acarrean calor del
ecuador a los polos., De igual forma gue en el caso de la Tierra,
el transporte de calor se realiza mnediante celdas Hadley. ElL
transporte superior de aire se lleva a cabo al nivel de las nubes,
entre 45 y 60 km de altitud, debido a que la mayor absorcidn de
energia solar ocurre ahi.

Uno de los factores mAs importantes para analizar 1la
circulacién de la celda Hadley es el gradiente adiabdtico, que
representa el enfriamiento o calentamiento gqgue sufre una parcela
atmosférica como resultado de la expansidén o contraccién al
desplazarse. Si una parcela entra en una regién de menor presién,
se expande y se enfria. Si la parcela est& més fria que sus
alrededores, se vuelve nds pesada y tiende a bajar a su nivel
original; pero si estad m&s caliente que sus alrededores, seguira
subiendo. La primera opcidén da una atmésfera estable, mientras que
la segunda opcién da una atmdésfera que permite el transporte de
calor por conveccidn.

Para evaluar la estabilidad de una atmésfera es necesario
comparar la proporcién a la que cambia la temperatura con la
altura y el enfriamiento adiabdtice. Si el segundo es menor, la
atmésfera es inestable. En Venus, se observa una capa estable de
20 km de espesor justo debajo de las nubes, lo cual hace dudar gue
exista una sola celda Hadley gue se pueda extender desde la
superficie hasta las nubes. Es posible que exista otra celda
Hadley cerca de la superficie; si esta celda existe, entonces
deben de existir por lo menos 3 celdas Hadley (una mas en
direccién contraria y situada en medio de las otras dos). Si no
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‘existen las otras dos celdas Hadley, entonces la energia solar que
le’ llega a la superficie se debe de transportar a los polos por
medio de corrientes paréasitas (17}.

Debido al movimiento rotacional tan lento del planeta, se
esperaria que la circulacién atmosférica se debiera Unicamente a
la circulacién norte-sur (esto porque las diferencias de estacién
son minimas ya que la érbita de Venus es casi un circulo y su eje
de rotacién es casi perpendicular al planoc de 1la 6rbita).
Inesperadamente, el movimiento atmosférico no se debe Unicamente a
la circulacién norte-sur, ya gue ésta se ve opacada por un viento
de circulacién este-oeste. Este viento comienza a una altura de 10
km y se extiende hasta cerca de los 90 o mas kilémetros. Por
arriba de 1la altitud a la cual se encuentran las nubes, 1la
velocidad del viento aumenta con la altitud (a 30 km su velocidad
es de 30 m/s, mientras que a 60 Xm su velocidad es de 100 m/s). A
una velocidad de 100 m/s, el viento da una superrotacién de 4 dias
de las marcas ultravioletas de las nubes, esto es, el viento le da
una vuelta completa al planeta en 4 dias. Por debajo de las nubes,
la velocidad del viento decrece réapidamente con la altura; a los
~ 5-10 km de altitud, su velocidad es de tan sélo 10-20 cm/s. A
esa altura, la superrotacién del viento este-oeste, junto con la
celda Hadley, da una configuracién de vértice que converge en los
polos.

En las partes altas de la troposfera, el efecto de
superrotacién del viento hacia el oeste se puede deber al efecto
de ¢fa {tama mosible, Este efecto puede ser el que transfiera
momento angular de la superficie del planeta a la atmésfera. Si
imaginamos que tenemos una flama quieta bajo un recipiente que
contiene un fluido, después de un determinado tiempo se
desarrollard una celda convectiva en la que el fluido gque esté
directamente por encima de la flama subiri, mientras gque el fluido
de los alrededores bajard. Como la flama estd inmévil, tanto el
fluido ascendente como el descendente de la celda convectiva se
moverdn verticalmente. Si ahora hacemos que la flama se mueva
continuamente de 1la izquierda a la derecha por debajo del
recipiente, entonces la parte baja de la celda convectiva se
desplazara hacia la derecha, el fluido ascendente se movera hacia
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la izgquierda mientras sube y el fluido descendente se mover& hacia
la derecha mientras baja. Estos efectos se refuerzan una al otro,
y al final el fluido entero tiene a moverse hacia la izquierda. El
resultado final es que el fluido se mueve en la direccién opuesta
de la que tiene la flama. Debido a que Venus rota hacia el oeste,
el Sol se mueve hacia el este, dando de esta forma un patrén de
superrotacién hacia el oeste [17].

En Venus, la atmésfera corresponde a un balance de fuerzas
distinto al de otros planetas. En la Tierra, el viento gque se
mueve en direccidén polar se ve balanceado por la fuerza de
Coriolis; pero en Venus, debido a su lenta rotacién, la fuerza de
Coriolis es despreciable. Aqui 1o gue sucede es que el viento que
viaja de este a oceste se ve balanceado por la fuerza centrifuga
que tiende a expulsar la parcela de aire del eje de rotacién del
planeta.

CAMPO MAGNETICO

Venus es un planeta con un campo magnético débil. Esto lo que
ocasiona es que el viento soclar pueda interaccionar directamente
con su ionosfera, lo gue provoca su erosién y, por consecuencia,
su desgaste al arrastrar grandes nubes de material ionosférico al
espacio interplanetario. Para .conocer mds datos del campo
magnético de Venus, se puede volver a checar la seccién de campo
magnético correspondiente a la Tierra.

LAS CAPAS ATMOSFERICAS DE MARTE

La escala de altitud de Marte es H = 10.6 km, por lo que casi
dos terceras partes de su masa atmosférica se encuentran
concentradas en los primeros 10.6 km de su atmésfera. La presién
atmosférica media del planeta es tan baja, 6.1 milibares, gque el
agua se evapora instanténeamente en su superficie.

COMPOSICION

Los principales componentes atmosféricos de Marte son el
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TABLA X

GAS

CONTENIDO VOLUMETRICO

Hidrégeno, H,
oxigeno, O
Ozono, O

2

3
Nitrégeno, N,

Azufre, §

Biéxido de carbono, co,
Vapor de agua, HZO
Monéxido de carbono, CO
Metano, CH4

Amoniaco, NH3

Biéxido de azufre, so,
Cloruro de hidroégeno, HCl
Fluoruro de hidrdégeno, HF
Acetileno, csz

Etano, C2H6

Fosfina, PH3

GASES INERTES:

He

Ne

Ar

Kr

Xe

Masa Molecular

Relativa Media

0.1
1075
2.5

no existe
95.0

0 - 0.2
0.08

4 x 10

< 10°°%

10°°
107°
10
x 10

x 10~

)

-7

-4

A A
& U1 A A

4

1.5
3 x 107
8 x 10~

S

6

43.5

Composicién quimica de la atmésfera de Marte.

* no se tiene informacidn.

bidxido

atmésfera,

de carbono,

que constituye un
(y que sin embargo es tan sélo 3 centésimas del bidéxido

95% del total de 1la

de carbono gue hay en la atmésfera de la Tierra); el nitrégeno,

que constituye el 2.7%,
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cantidad de vapor de agua que existe en la atmésfera marciana es
tan pequefia gue si se condensara para formar un oceano dque
cubriera enteramente la superficie del planeta, este oceano tan
solo tendria una profundidad de 10 a 20 micras. También el
contenido de nitrégeno es muy bajo, 200 veces menos de lo que se
esperaria en proporcién a lo qgue se tiene en la Tierra. Al igual
que los demds planetas y a diferencia que la Tierra, Marte no
tiene oxigeno en forma molecular, Of

La composicidén quimica actual de la atmésfera de Marte se
muestra en la tabla X.

ESTRUCTURA TERMICA

Al igual que en el caso del planeta Venus, su atmésfera se
encuentra dividida en dos partes debido a sus caracteristicas
térmicas: la troposfera y la termosfera. Ver figura 4.12.

La troposfera es una subdivisién que se caracteriza porgque es
la parte de la atmdésfera que se calienta principalmente por el
efecto invernadero. El calentamiento provisto por este efecto es
de 3 K, lo cual es muy bajo comparado con el caso de la Tierra.
Esto se debe a la baja presién atmosférica de Marte [3].

Como el 95% de la atmésfera marciana est& constituida por
biéxido de carbono, que es un gas de efecto invernadero, se tiene
que la temperatura de la troposfera de Marte va a depender en gran
parte de este efecto. En esta capa atmosférica, la temperatura
desciende conforme aumenta la altura. Tiene una extensién promedio
de unos 180 kildémetros de altura. De la misma forma gue para el
caso de los otros dos planetas, a la regién que marca la divisién
entre las dos capas atmosféricas existentes en Marte se le llama
la tropopausa [17].

La termosfera es la segunda capa atmosférica que corresponde
a la parte alta de la atmésfera. En esta capa la atmbésfera se
calienta directamente por la absorcidén de la radiacidén proveniente
del Sol, y, por lo tanto, su temperatura aumenta conforme aumenta
la altura, Comparada con la de la Tierra, la termosfera marciana
es relativamente fria, solamente tiene una temperatura de 300 K
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Figura 4.12. Capas atmosféricas de Marte. La figura
muestra la divisidén térmica de la atmdsfera marciana y
la variacidn de la temperatura promedio del planeta con
el cambio de altura. Figura tomada de la referencia

[17].

(27°C). Esto se debe al igual que Venus, a la emisién de molé&culas
de co, {3]. N

Finalmente, se tiene a la exosfera, gue marca el cambio
gradual entre la atmésfera de Marte y el espacio interplanetario,
tiene situada su base a a una altura aproximada de 260 km.

IONOSFERA

Marte también posee una ionosfera con su respectiva densidad
electrénica. Su méxima densidad electrénica se encuentra a una
altura de 150 km. 5Su concentracidén electrénica es de 100,000

118



electrones por centimetro cibico en el dia, y de 10,000 electrones
por cm® durante la noche. Este valor es muy bajo comparado con la
densidad electrénica terrestre que es de un millén de electrones
por centimetro cibico [3].

Como ya se habia mencionado en la parte correspondiente a
Venus, la ionosfera de Marte se puede describir por medio de un
perfil de Chapman (ecuacién (1.15)). Esto estd sustentado por la
variacién diaria de la altura y de la densidad electrénica del
méximo. Los rayos X y la radiacién ultravioleta, gque son
absorbidas por componentes atmosféricos menores, se depositan a
alturas menores gque la de la regién E; esto produce un incremento
de la ionizacién gue genera una segunda regién E.

Los demds detalles correspondientes a la ionosfera de Marte
se pueden checar en la seccién de la ionosfera de Venus.
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Figura 4.13. Densidades ibénicas de Marte. Las lineas
punteadas indican las observaciones hechas por el
Vikingo, mientras que las lineas continuas indican las
perfiles calculados tebricamente. Figura tomada de la

referencia [15],
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DINAMICA ATMOSFERICA

El patrén de circulacién de vientos de Marte se realiza
mediante una celda Hadley como la que se describidé para el caso de
la Tierra.

En Marte, la velocidad de los vientos es de tan sélo unos
cuantos metros por segundo. Sin embargo, hay épocas en que estos
vientos pueden alcanzar velocidades comprendidas entre los 40 vy
50 m/s; en este caso, el viento puede levantar particulas de polvo
de la superficie formando grandes nubes que pueden llegar a ocupar
toda la superficie del planeta. Estas tormentas globales de polvo
son un fenémeno lnico de Marte.

ILa atmésfera del planeta nunca se libra enteramente de las
particulas de polvo, sus épocas de mayor claridad son durante la
primavera y el verano del hemisferio norte. Las fotografias
tomadas por las céamaras de la misién Vikingo en estas épocas
presentan un cielo de un color amarillo rosado debido a la
dispersién que sufre la luz solar por la presencia del polvo en la
atmdésfera. Durante el otofic y el invierno del hemisferio norte, la
opacidad de la atmésfera aumenta, lo que indica el comienzo de las
grandes tolvaneras globales. Algunas de estas tolvaneras llegan a
alcanzar los 40 km de altura, lo gque hace imperceptibles los
rasgos del planeta. Como no hay lluvias, las particulas de polvo
pueden permanecer en la atmdésfera durante semanas, llegando a
permanecer en algunas ocasiones hasta varios meses.

Las grandes tolvaneras globales de Marte se dan
principalmente durante el otofio y el invierno del hemisferio norte
del planeta. Los investigadores Richard W. Zorek, Conway B. Leovy
y James B. Pollack han propuesto que las grandes tolvaneras se
deben a una retroalimentacién entre los vientos superficiales del
planeta y el polvo atmosférico. Segin su teoria, el polvo, que es
elevado por los vientos, tiende a aumentar la intensidad de estos
mismos vientos debido a gque absorbe la radiacidén solar incidente,
lo gque calienta directamente a la atmésfera. A su vez, los
vientos, que son conducidos por la fuerte diferencia de
temperaturas que se genera entre distintas partes de la atmésfera,
forman pequefias tolvaneras gue aumentan gradualmente el nivel de
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polvo atmosférico. Estos vientos circulan a lo largo de la orilla

“de los casquetes polares gque se estdn descongelando (hay gque
recordar gque en el hemisferio sur es primavera y verano). El polvo
intensifica la circulacién de las celdas Hadley, asi como de los
llamados vientos de marea. Estos vientos resultan del cicle diario
de calentamiento, se forman cuando el aire gue se eleva en el lado
caliente diurno fluye al 1lado noche del planeta. La fuerza
combinada de los vientos es mayor en la zona subtropical del sur
en donde la insolacidén es mayor. La topegrafia en esa parte del
planeta favorece la formacién de pequefas tormentas adicionales
que levantan a su vez més polvo a la atmdésfera.

Una vez gue se alcanza un nivel critico de polvo, la
retroalimentacién positiva se acelera répidamente. La circulacién
de la celda Hadley se expande y propaga polvo a la zona ecuatorial
Yy un poco maAs arriba de ésta, incluso puede llegar a expanderse
tanto que cubra totalmente el hemisferio norte del planeta en un
periodo de seis dias. La retroalimentacién entre el polve y los
vientos continuaré hasta gque la atmésfera se encuentre tan cargada
de polvo gue a sus capas inferiores ya no les llegue la cantidad
de calor necesaria. En este momento, los vientos superficiales

amainan.

CAMPO MAGNETICO

Al igual gque Venus, Marte es un planeta con un campo
magnético débil, por lo gue estd expuesto a la accidbn erosiva del
viento solar. Las intensidades del campo magnético esperado en la
superficie de Marte, asi como el dipolo magnético eguivalente
generado por el planeta, se muestran en ia seccidén correspondiente

al campe magnético de la Tierra.
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CAPITULO §

Una atmésfera primitiva capturada de 1la nebulosa solar
tendrd, en una primera aproximacién, la misma composicién
elemental que la nebulosa. Se cree que para la parte interna del
Sistema Solar, los primeros materiales que se condensaron fueron
aquellos que conforman a las rocas, los cuales
acrecieron, posteriormente, para formar cuerpos macroscodpicos. Los
elementos mas vol&tiles restantes constituirian la fase gaseosa
disponible para ser capturada. Similarmente, para distancias
heliocéntricas mayores, se cree que aquellos materiales que pueden
formar hielo estaban condensados completamente, mientras gque el
gas restante de la nebulosa estaba formado por H,, He y Ne. Por 1lo
tanto, se piensa que existia una complementariedad entre las
composiciones de 1los cuerpos sélidos condensados y el gas
capturado por los mismos [5].

Cuando uno de esos cuerpos se convirtié en lo suficientemente
masivo como para haber capturado todo el gas presente a su
alrededor, entonces 1la cornplementariedad mencionada se hubiera
mostrado a través de un planeta de estructura heterogénea, pero de
composicién total de tipo solar. Se cree gue los planetas gigantes
o jovianos son el resultado de una extensa captura gaseosa, por 1lo
cual, sus atmésferas constituyen una parte proporcional muy
importante de su masa. Su composicién total es la que més se
parece a la composicién del Sol, principalmente, en el caso de
Jupiter. Para el caso de cuerpos de masas mas moderadas, situados
en la parte interna del Sistema Solar, la masa de gas capturada es
una parte.proporcional muy peguefla de la masa del cuerpo sélido.
En este caso, el escape de hidrégeno y de helio, asi como, en
algunos casos especiales, el escape de elementos mAs pesados,
pudieron haber escapado del cuerpo si la velocidad de escape del
planeta era comparable a la velocidad de estos gases.

Es posible que, para temperaturas de algunos cientos de
grados Kelvin, la atmésfera nebular capturada por los planetas
primitivos haya estado formada por Hz’ He, CH‘, HZO, NHJ, Nz’ st’
HCl, HF, PH:’ etc [5]. ¢Cudles han sido los procesos que han



cambiado la composicién de las atmésferas primitivas a 1la
composicién gue tienen actualmente? Esta es la pregunta que los
dos capitulos siguientes tratardn de responder. En este capitulo
se tratard el caso de los mecanismos de escape térmicos, asi como
las posibles limitaciones gque se imponen a los flujos de escape,
térmicos y no-térmicos.

ESCAPE TERMICO
ESCAPE DE JEANS

La densidad atmosférica disminuye con la altura. Por arriba
de la base de la exosfera las colisiones se vuelve poco frecuentes
(hay gque recordar que el camino libre medio en la exobase es igual
a la escala de altitud H). Por otro lado, por debajo de la base de
la exosfera, las particulas siguen una distribucién Maxwelliana.
De la base de la exosfera, algunas particulas son lanzadas hacia
arriba con velocidades menores gue la velocidad de escape del
planeta, describiendo 6rbitas elipticas (balisticas) para
finalmente regresar a la base de la exosfera. Sin embargo, existen
algunas particulas que llegan a alcanzar una velocidad igual o
mayor gue la velocidad de escape. En este caso, las particulas
dejan la exosfera Yy describen ©érbitas hiperbélicas. Existe,
adem&s, una componente de particulas que describen &rbitas
elipticas que permanecen alrededor del planeta pero gue no pasan a
través de regiones en donde la densidad de particulas sea lo
suficientemente alta como para producir colisiones (regiones altas
de la exosfera) [18].

¢Qué cantidad de particulas alcanzan a tener una energia
cinética lo suficientemente grande para vencer la energia
potencial gravitacional? La teoria cl&sica de escape térmico fue
desarrollada por Jeans, Lennard-Jones y posteriormente Spitzer. En
todos los modelos propuestos por ellos, se supone que la atmésfera
es lsaténmica y que esti compuesta por un gas en equilibrio que
tiene una distribucién de velocidades Maxwelliana por debajo de la
base de la exosfera. Por arriba de este nivel, las colisiones son
tan poco frecuentes, que no intervienen en el proceso de frenado
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de las partfculas viajeras.

La pérdida de gas del planeta es impulsada por la energia
térmica residente en el gas o depositada ahi durante el proceso de
escape ([19.2]. El caso usual asociado al trabajo de Jeans
(1916,1925) soleo es v&lido si la razén de escape es pequeha, de
tal manera que no afecte la estructura estitica de la atmdsfera.
Si esta 1limitacién no se tiene, entonces hay dque resolver
consistentemente para la estructura, el balance térmico y la razén
de escape de la atmésfera, independientemente del elemento del que
se trate.

Para el caso de flujos pequehos, como por ejemplo, el flujo
de hidrdgeno en la Tierra contemporénea, 1la estructura y el
balance de calor de la atmbésfera se pueden considerar como
constantes; sin embargo, para estos elementos ligeros, es esencial
considerar el flujo difusivo que retroalimenta la exosfera para
dejar balanceada a la atmésfera [19.2].

Se define la exobase, o el nivel critico, como aguél nivel
por arriba del cual la densidad integrada de la atmésfera equivale
a un camino libre medio I para el caso de un 4tomo ré4pido. Como la
exosfera, en una primera aproximacién, tiene una escala de altitud
H constante, entonces la exobase se sitda a un radio r del
centro del planeta donde se satisface la siguiente relacién

m
J N(r) o dr = ¢ N(r)H = 1 ( 5.1)
r .

c

para una densidad local N(r) y una seccién transversal de colisién
o (% 3.3 x 107%® cmz) {20). A densidad constante, el camino libre
medio es 1 = 1/No. Por lo tanto, la exobase se localiza a una
altitud r_ donde I(r} = H, que corresponde a la definicién dada
en el capitulo 4 {15). La ecuacién (5.1) determina, a su vez, la
densidad total en la exobase Nc = N(rn). Un valor tipico para la
densidad de todos los constituyentes en la exobase de la Tierra es
de 6 x 10° cm™, que se encuentra entre 400 y 500 km de altitud
{20].

Se necesitan dos condiciones para que pueda haber escape de
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un elemento atmosférico [18):
1) la velocidad de la particula tiene gue ser mayor gue la
velocidad critica o velocidad de escape;
2) el &tomo con esta velocidad tiene que tener una probabilidad
casi nula de sufrir una colisién.

La velocidad critica o velocidad de escape , v, se define
por los requerimientos de que la energifa cinética de la particula
debe ser mayor gue la energia de escape (la energia de escape es
igual que 1la energia potencial gravitacional pero con signo
positivo) [19.1; 19.2}, 1lo cual se representa por medio de las
siguientes relaciones

1 2 GHM
~KT=-MvV (r) = — { 5.2 )
2 € r

donde Xk es la constante de Boltzmann, T es la temperatura , M es
la masa del elemento considerado, v, es la velocidad critica, G es
la constante de gravitacién universal, # es la masa del planeta y
r es la distancia radial del centro del planeta. Entonces, 1la
velocidad critica estd dada por

2GH (172
v, = ( —— ) { 5.3a )
r
como la aceleracién gravitacional es igual a g = GH/r® (2],

entonces la velocidad de escape también se puede expresar como

172
ve=[2gr] ( 5.3b )

Una exosfera clasica es aqguella que tiene una distribucidn
Maxwelliana de velocidades en y por abajo de la exobase, y ninguna
colisién por arriba de la misma. De la teorfa cinética de los
gases, para un gas en equilibrio térmico, el nGmero de particulas
que tienen velocidades entre v y v + dv en un elemento de &ngulo
sélido es {18]
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. ” 32 MV
4nr°N [——] exp [-
2nkT

) v? sena da { 5.4 )

2KT

donde N es la densidad local, r es la distancia radial, M es la
masa molecular media del gas y a es el &ngulo entre el vector
velocidad y la coordenada radial.

El flujo d¢ de particulas que se tiene por centimetro
cuadrado y por sequndo se obtiene al multiplicar (5.4) por la
componente radial de la velocidad, v cosa (esto da el flujo de
particulas que viajan en la direccién radial)

2
] v’ sena cosa da ( 5.5 )

M a2 Mv
d¢ = anr’N (———] exp [—

2nkT 2kT

Si se integra sobre la coordenada angular se obtiene el nimero de

moléculas gque atraviesan por unidad de 4rea y por unidad de

tiempo. Al integrar sobre 1las velocidades desde la velocidad

critica hasta una velocidad infinita se obtiene e {uja de

panticulas que  lienen  welacidades que  exceden fa  wselocidad  local
de escape. Este flujo es igual a

kT ]1/2 (1 . Mg(r)r ] exp(— Mg(r)r ] 5.6 )

o) = Ny [ —

2nm XT(r) KT(r)
Si se introduce la escala de altitud H = kT/Mg, definida por la
ecuacidén (1.6), entonces e (Jluja de paonticulas aocendenlea pan
unidad de &nea y pon unidad de liempa es

$(r) = N(r) [L:):—(—r)—]m (x+ H(Z)] exp|- H(:)] (5.7)

Esta expresién da el flujo radial externo, a un nivel r, de
particulas cuya velocidad excede la velocidad critica o velocidad
de escape. Si no hay colisiones a distancias mayores que r,
entonces ¢(r) es igual a la pérdida o flujo de particulas por
escape.

Dentro de la regidén de la atmésfera en donde las colisiones
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son frecuentes, la distribucidén Maxwelliana, en la gue se basa la
ecuacién (5.7), checa con gran precisién y da una estimacién
directa del flujo exterior. Sin embargo, en la realidad, parte de
este flujo exterior esté balanceado por un flujo interior debido a
que una parte de las particulas choca con otras particulas en su
camino ascendente, pierde energia cinética y regresa a la exobase.
Por lo tanto, el flujo neto exterior es menor que el predicho por
la ecuacién (5.7) ([18]. Conforme mas cercano sea el valor de 1la
distancia radial al valor del nivel de la exobase, mas se aproxima
la ecuacién (5.7} al flujo neto exterior, pero, por la ausencia de
colisiones, la distribucién Maxwelliana ya no se aplica con tanta

precisién.

Muchas de las propiedades de la exosfera est&n controladas
por la razdén existente entre las energfas térmica y gravitacional
de un &tomo. La energia térmica translacional es (3/2)kT. Si se
omite el factor (3/2) se obtiene el llamado panémetne de escape A
{19.2; 15]

GHM r Ve ( 5.8 )

todas las expresiones anteriores son funciones de r. En este caso
U es la velocidad mé&s probable de la distribucién Maxwelliana,
definida como

u=(¥]m ( 5.9 )

Mientras mayor es el paré&metro de escape, menor es el flujo
de escape. Valores de xc entre 20 y 30 dan flujos de escape
pequefios. Para el caso del hidrégeno en la Tierra a temperaturas
moderadas (800 K), A_ = 15, lo que provocaria, en un principio, un
flujo de escape sustancial; sin embargo, la estructura de 1la
exosfera estd controlada por el oxigeno, para el cual A_es 16
veces mayor [19.2].

Un valor de Ac = 2 corresponde al caso del viento solar, en
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el cual las velocidades rebasan la velocidad del sonido local. Al
estado correspondiente en una atmésfera planetaria se le conoce
con el nombre de escape hidnodindmica o @ f&lawsf{’, que seré
explicado posteriormente dentro de este capitulo. En este caso, la
estructura térmica y los perfiles de densidad de la atmdésfera se
deben obtener como parte de la solucién, por lo que el tratamiento
de Jeans ya no es vélido.

Para una exosfera isotérmica, la ecuacién barométrica
(ecuacidén 1.10) se puede escribir de la siquiente forma

N(r) = N_ exp(A_ -~ A) ( 5.10 )

que se reduce a la forma familiar

N(r) = N_ e M ( 5.11 )

cuando A_ es lo suficientemente grande. En una mezcla de gases,
cada componente tiene su propia copia de la ecuacidén (5.10), ya
que una exosfera estAtica estd en equilibrio difusivo {1].

Es importante mencionar gue siempre y cuando Ac no sea muy
peguefioc, el flujo de escape estd dado por la ecuacién de Jeans,
ecuacién (5.7). Si se introduce el pardmetro de escape, la
ecuacién de Jeans se reescribe como

A

U (1+2a) e ( 5.12 )

) c c c 2nwz

donde w, es la wvelocidad de efusién definida por la segunda
igualdad [20]. El factor de reduccidn B, tipicamente de =~ 0.5, se
introduce debido a que la cola de alta velocidad de 1la
distribuciédn Maxwelliana se gasta por el escape mismo [19.2]. Este
gasto, causado por la pérdida de &tomos al espacio, puede ser
restaurado fGnicamente por colisiones con otres &tomos. Sin
embargo, en los casos bien estudiados del escape de hidrégeno de
un ambiente gaseoso de O o Coz, la restauracién es ineficaz debido
a la gran razbén de masa existente entre Hy O o co,. La ecuacién
(5.12) constituye la férmula de Jeans para la tasa de escape
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(atomos/cm™s™') [15].

Después de su formulacién, por décadas se pensé que 1la
ecuacién (5.12) controlaba el flujo ¢ para un valor especifico de
densidad en la exobase Nc, aungue para casli todo este tiempo muy
poco era conocido acerca de la parte alta de la atmésfera como
para dar un Jjuicio cuantitativo. Este punto de vista es valido
para el caso del helio y de los &tomos pesados de la Tierra, ya
que el flujo de escape de estos elementos es muy peguefio. Sin
embargo, para el caso del hidrégeno, el flujo estd controlado por
la difusién que se tiene a través de la regién comprendida entre
los 100 y 130 km, y la densidad Nc debe ajustarse para dar el
flujo [19.2).

El escape térmico se presenta ante dos problemas al tratar de
explicar los patrones observados de fraccionamiento' elemental
ambos relacionados con la dependencia de la exponencial negativa
en A para el flujo de escape de la ecuacién (5.12). Estos
problemas son:

1) para un intervalo muy amplio de masas (del neén al xenén
aproximadamente, esto es, de 20.18 uma® a 131,30 uma), el
valor de A varia en el mismo rango, ya que A depende de la
masa del gas. Si se tiene un valor razonable del parémetro de
escape para el neén, por ejemplo 10, este valor serd tan
grande para el xenén que el flujo de este Gltimo seré&
totalmente despreciable;

2) el flujo mismo siempre serd muy pequefio si el fraccionamiento
ocurre, y la composicién de un reservorio substancial es
dificil de afectar.

Ambos problemas se pueden resolver si se postula que el medio
para el escape estaba formado por una multitud de planetesimales
crecientes [21]. Si estos se toman conjuntamente, ofrecen un drea
muy grande para poder escapar, y las masas crecientes substituyen

fraccionamiento: separacién de un gas en sus componentes;
separacién fisica entre una fase (elemento o is6étopo) y otra.

uma = unidad de masa atémica
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TABLA XI

H H2 He i "0

Escala de 91
altitud (km) 1460 730 365

Velocidad més

probable U 4.96 3.52 2.48 1.24
(km/s)

Velocidad

media de -2 -3 -32 -
expansién 7.26x10 8.6x10 9.6x10 6.2x10
(km/s)

Tiempo de

escape 4 5 9 33
caracteristico 2x10 8.5x10 3.8x10 1.47x10

(s)
Tiempo caracteristico de reduccién de la densidad
exosférica en la Tierra debido al escape de Jeans

32

la tendencia exponencial por una tendencia lineal.

¢Qué cantidad de elementos se ha perdido debido al escape de
Jeans? Esto se puede evaluar mediante un pardmetro 1llamado el
tiempo de escape caracteristico, T, en el cual 1/e del gas de una
sola especie en la exosfera escapa. Se supone gque el gas que

TABLA XII

Luna Mercurio Marte Venus
T (K) 300 600 365 700
r_(km) 1738 2439 3590 6255
g(r,) (cm/s) 162 376 332 . 827
T (H) (s) 3.55x10° 3.32x10° 1.39x10* 5.70x10°
T_(He) (s) 2.03x10° 1.40x10° 2.66x10° 2.87x10'
T_(0) (s) 2.25x10° 7.32x10'7  1.02x10%®  7.61x10%
T_(A) (s) 3.35:10%° 2.64x10%%  2.09x10°®  3.24x10'?
T {(Kr) (s) 3.97x10" 1.10x10°%7  4.34x10'%%  1.07x10°%

Tiempos de escape caracteristicos para la Luna,
Mercurio, Marte y Venus,
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escapa de la exosfera, como podria ser el hidrégeno, es
ridpidamente reabastecido desde la parte baja. El tiempo
caracteristico estd dado por la siguiente relacién

donde w, estd definida por la ecuacidén (5.12).

Las condiciones presentes en la exobase de la Tierra se
muestran en la tabla XI.

El tiempo de escape caracteristico para el escape de Jeans es
muy pequefio para H, H2 y He, y se vuelve muy grande para gases mas
pesados. Esto mismo sucede para otros planetas, como se puede

observar en la Tabla XII y la figura 5.1.
Las mediciones in situ de la temperatura exosférica terrestre

y de la abundancia de hidrégeno, obtenida por la emisién Lyman «,
han permitido evaluar el escape de Jeans. Este escape es de 3 a 5
veces menor de lo esperado.

La pérdida de He estad limitada por el mecanismo de escape en
parte alta de la atmésfera. Para el caso de ‘He, producido por el

65 MILES DE MILLONES DE ANOS)

1o%9k | / 4
a0l H -
10! l é?
st @ & 4
=
ool & / ]

a0

L 76 [ [ 30
H He o A
PESO ATOMICO DEL ELEMENTO

TIEMPO CARACTERISTICO
DE ESCAPE DE JEANS

(a.

Figura 5.1. Tiempo de escape caracteristico para la
pérdida de Jeans, en unidades de 4.65 miles de millones
de afios, en Venus y Marte. Figura tomada de la

referencia [19].
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decaimiento de elementos radiactivos por la emisién de particulas

@, la corteza exhala 2 x 10° A&tomos cm?s™’, pero el flujo

delimitador, que serd explicado posteriormente, predice un flujo

¢, = 10® cm™®s™ para una razén de mezcla de f = 5.24 x 10™°. Aun
mi&s, el flujo de Jeans calculadoe es de @) = 2.4 &tomos cm s,
para Nc("Ha) = 3 x 10° on” Yy una temperatura exosférica

Tf' 10° K, lo gue da una discrepancia entre los flujos de 10%.

Para el caso del hidrégenoc en Venus, el flujo delimitador es
parecido al de la Tierra, ¢ = 10® cn3s™'. En Marte, A, = 4.2, lo
que indica que un répido escape térmico se puede llevar a cabo.
Entonces, de 1las condiciones imperantes en Marte, la tasa de
escape es igual a ¢,(H) = 1.5 x 10° emn®s™!, que es comparable a
la tasa de escape terrestre. Sin embargo, algin tipo de limitacién
debe ocurrir, pues el escape esperado no se observa.

Por lo tanto, se concluye gue tedos los planetas terrestres
han retenido casi todos sus gases, a excepcién de H, He vy Hz'

contra una pérdida por escape de Jeans.
ESCAPE HIDRODINAMICO O ’BLOWOFF’

El término blowoff ha sido utilizado en numerosas
publicaciones, sin gue haya existido, realmente, un intento por
definir su significado. En el pasado, dicho término aparecia,
usualmente, en el contexto de pérdida de atmbsferas primitivas,
donde hacfa referencia a un tipo de mecanismo mediante el cual se
podian escapar todos los gases, independientemente de su masa. En
el afio 1973, D. M. Hunten intenté clarificar este concepto al
utilizar una analogia con el modelo de viento solar expuesto por
Parker, para obtener resultados semicuantitativos [22]. En este
trabajo se establece que si la expansién del gas es isotérmica,
entonces el gas alcanza la velocidad del sonido (mucho mayor que
la velocidad U promedio de la distribuciédn maxwelliana) a A = 2.
Si a esta altitwd, la densidad del gas puede ser determinada,
entonces, también el flujo de escape puede ser determinado con
facilidad. El1 resultado que se obtiene es muy parecido a la
ecuacién de flujo para el escape de Jeans, descrita por la
ecuacién (5.12).
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Posteriormente, J. C. G. Walker indicé que 1la teorfia de
Jeans, apoyada en la teoria cinética de los gases, y la teoria
hidrodindmica eran casos de una misma teoria. Adem&s, propuso el
criterio de gue el caso fuera determinado por comparacién con el
nivel sénico’ (A = 2) y el nivel de la exobase, determinado por la
ecuacién (5.1). Si el nivel sénico se localiza a una altitud
mayor, la descripcién corresponde al escape de Jeans, mientras que
si el nivel sénico se sitGa a una altitud menor, entonces la
descripcién corresponde al ’‘blowoff’ o escape hidrodin&mico [23].

Por lo tanto, el escape hidrodindmico es otro tipo de escape
térmico. Su formulacién se utiliza cuando, a grandes altitudes,
las colisiones entre las moléculas del gas siguen siendo tan
frecuentes que la teoria de dindmica de fluidos puede ser usada
para describir el comportamiento del gas, en vez de la teoria
cinética de los gases, la cual se utiliza en el escape de Jeans.

FORMULACION DEL ESCAPE HIDRODINAMICO

A alturas por debajo de la exosfera, en donde 1 (el camino
libre medio) es tan s6lo una peqguefia fraccién de la escala de
altitud, los flujos exteriores de H, H, ¥y He pueden acarrear gases
pesados debido a la preferencia ascendente que tienen los gases
ligeros [19.1). Si el mecanismo de escape hidrodindmico se
realiza, el flujo debe ser supersénico alin antes de alcanzar una
densidad tipica como la gue se tiene en la exobase, por lo que
este nivel de referencia pierde casi todo su significado bajo
estas condiciones ([19.2). Estos flujos rebasan la velocidad del
sonido cuando A = 2.

Entonces, durante el escape hidrodin&mico, el flujo de un gas
ligero ¢1 da lugar a un flujo ascendente de un gas pesado ¢2.
Existen dos modelos de escape hidrodindmico; en ambos los flujos
deben ser proporcionales al inventario de cada componente. El
primero de los modelos es el llamado madela de Rayleigh. En este

El nivel sénico es la altitud a la que las particulas
alcanzan la velocidad del sonido. A partir de este momento,
la formulacién hidrodin&mica tiene sentido.



nodele se tiene, para una altitud determinada, un niGmero constante
N‘: de moléculas ligeras © A&tomos gue es constantemente
reabastecido por una difusién ascendente. El nimero de densidad de
elementos pesados N,, con valor inicial N;, disminuye con el
tiempo, como lo describe la siguiente relacién

N, M - M, :
1n[__3]=-(_5___)_6(t2-c0) ( 5.13 )

N M - M N

2 < 1 1

donde ¢‘ es el flujo de escape del elemento ligero (usualmente H);
Ml Yy Hz son, respectivamente, las masas moleculares del elemento
ligero y del elemento pesado; t, es el tiempo inicial y t2 es el
tiempo cuando el escape del elemento pesado ha cesado; y Mt es la

masa enfitica o masa ‘cnasaasen’,

MASA (UMA)

Figura 5.2. Evolucién del factor de fraccionamiento,
que es la razén entre el inventorio restante y el
inventorio inicial como funcidn de la masa atémica. Con
fin ilustrativo, se supone una masa critica de 100 uma
y un flujo de escape de hidrdgeno constante. Figura
tomada de la referencia [19].
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La masa critica es 1la masa m&s grande gque el flujo
hidrodindmico puede expulsar al espacio interplanetario; se define
como

kT¢,M1

M =M +——1 (5.14)
c 1 nglr2

donde Xl es igual a N‘/N (densidad del elemento N entre la
densidad total) y r es el radio del planeta. Esta expresién da la
masa en gramos; para tener la masa en uma es necesario remplazar
la constante de Boltzmann por la constante universal de los gases
R.

El segundo modelo de escape hidrodindmico considera que se
tiene un namero de moléculas ligeras fijo inicialmente y que decae
con el tiempo, ya que no es reabastecida desde la parte baja de la
atmésfera. En este caso se tiene la siguiente relacién

N M - M N°
1n(——§]=-(—i———3]1n[—‘] ( 5.15 )
2 M:-Ml Nl

Esta expresién se grafica en la figura 5.2. Las lineas etiquetadas
2981, 55, etc. indican el numero de &tomos perdidos.

Actualmente, dentro del Sistema Solar, no se cree que este
escape contribuya a la pérdida de elementos en cuerpos de tamaio
planetario, excepto en el caso de uno de los satélites de Jidpiter
llamado Io. Sin embargo, en el pasado, el escape hidrodinamico de
hidrégeno, que pudo haber ocurrido en el pasado, puede ser la
clave para explicar la evolucién de las atmdésferas de los planetas

terrestres.

EL ESCAPE HIDRODINAMICO EN VENUS

El caso del escape hidrodinamico de hidrégeno, en el planeta
Venus, es el que mis se ha estudiado, debido a que el mayor flujo
ultravioleta extremo solar, gque incide sobre este planeta, es
necesario para que dicho mecanismo se pueda llevar a cabo. Este
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escape puede remover gases mis pesados, junto con el hidrégeno, si
la tasa de escape de H es lo suficientemente grande.

El hecho de que Venus sea extremadamente &ridoe ha hecho
pensar, a un gran ntmero de investigadores, gue grandes cantidades
de agua deben haberse perdido de la atmésfera de Venus. Lo
anterior se basa en la suposicién de que, en el principio de su
existencia, Venus debe haber contado con una cantidad de agua
equivalente a la gque existia en la Tierra, debido a que se cree
gue ambos planetas se formaron en la misma regidén de la nebulosa
solar. 5i Venus y la Tierra tenian, inicialmente, la misma razén
entre deuterio e hidrégeno, D/H, entonces Venus debe haber tenido
100 veces mayor cantidad de agua que la que tiene actualmente. La
proporcién de mezcla del H,0 observada en la baja atmésfera de
Venus es de 107° por volumen, lo que corresponde a un inventario
global de H.0 de 2 x 10% g, © 0.0014 % del eqguivalente a un
océano terrestre. Por lo tanto, el contenido inicial de agua de
Venus debe haber sido de, por lo menos, el 0.14 % del que tenia la
Tierra. Esta discrepancia es grande para dos planetas que se cree
qgue se formaron en posiciones adyacentes dentro de la nebulosa
solar. Si el escape de deuterio de Venus tuvo una eficiencia del
0 %, entonces es posible que el planeta haya contado con un aporte
inicial de agua mayor gque el anterior. Actualmente el escape de
hidrégeno de 1la atmésfera de Venus est& controlado por los
mecanismos de escape no-térmicos, los que serdn explicados en el
capitulo siguiente.

A. P. Ingersoll ha demostrado que para proporciones de mezcla
del HZO mayores gue el 10% por masa, el vapor de agua hubiera
permanecido como un componente mayor atmosférico a altitudes lo
suficientemente altas como para ser disociado r&pidamente por 1la
radiacién ultravioleta del Sol. Bajo tales circunstancias, el
hidrégeno atémico se hubiera convertido en el constituyente méas
importante de 1la parte alta de la atmésfera y hubiera estado
sujeto al escape hidrodindmico. Los dos tipos de efecto
invernadero, el efecto invernadero de escape y el efecto
invernadero htmedo, explicados en el capitulo 3, describen las dos
forman que se cree pudieron haberse utilizado, en la atmésfera
primitiva de Venus, para elevar el hidrégeno a las altitudes donde
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hubiera podido estar sujeto al proceso de fotodisociacién.

En el afio 1981, A. J. Watson, T. M. Hunten y J. C. G, Walker
publicaron un trabajo referente al escape hidrédindmico en Venus,
para el cual supusieron que la parte alta de la atmésfera
consistia UGnicamente de hidrégeno molecular. En esta publicacién,
demostraron gue una energia finita de entrada, debida a 1la
absorcién de la radiacidén ultravioleta extrema del Sol, hubiera
fijado un limite superior para la tasa de escape de 1.1 x 10'¢
moléculas de H2 por cm® y por segundo. A tal proporcién de escape,
el equivalente a un océano terrestre se hubiera perdido en tan
sb6lo 280 millones de afhos. Ademds, mostraron que el deuterio
también hubiera escapado, junto con el HZ, para flujos de escape
mayores de 4 «x 10" em®s™. Por 1lo tanto, no se hubiera provocado
un enriguecimiento de la razén D/H si el flujo se hubiera
mantenido por debajo de este valor. Sin embargo, la teoria
expuesta por Watson et al tiene algunos puntos débiles. El1 que el
escape de hidrégeno molecular hubiera sido el escape predominante,
en lugar del escape de hidrégeno atémico, s6lo es véalido en
circunstancias especiales. Actualmente se piensa gue el escape
hidrodindmico de hidrégenc en el pasado era de hidrégeno atémico.
Por otro 1lado, el flujo de escape del modelo de Watson et al
depende de la densidad de numero del hidrégeno a una altitud de
130 km, el cual se maneja como un paradmetro libre. Ademas, el
flujo de escape, limitado por 1la energia, que calcularon se
alcanza para densidades mayores que las que son fisicamente
razonables.

En 1983, J. F. Kasting y J. B. Pollack propusieron un modelo
mis realista del escape hidrodinamico. Para ello construyeron un
modelo fotoquimico y dindmico acoplado de la atmésfera de Venus.
En este modelo se tomdé en cuenta la composicién vertical y el
movimiento de 1la atmésfera; se considerd que los componentes
atmosféricos de mayor importancia son las especies de larga vida
co,, co, 0, N, O,, H, H, D, HD, HDO, ‘He y H,0, junto con las
especies de corta vida OH, Hoz, HZOZ, o,, oD, Doa, HDO, y oxigeno
en el estado metaestable 'D, 0('D); ademds, se fij6 la altitud de
la trampa fria (definida como la altitud a la que la saturacién
para la razén de mezcla de H0 tiene un valor minimo)}, suponiendo
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gue la saturacién ocurrfa a una temperatura de 170 K, para todos

los valores de Hzo. Actualmente la altitud de la trampa fria de la
atmésfera de Venus es de 90 km, aumentando hasta un valor de -~ 130
km para niveles altos de H O (Para aquellas personas que tengan un
mayor interés por los detalles del planteamiento de este modelo,
favor de checar 1la referencia [24)). Este modelo demostré su
eficiencia cuando se compararon los valores de la composicién y

temperatura de la atmésfera, que se obtuvieron mediante su

VON ZAHN ET AL (1980)
== ATMOSFERA ESTANDARD

160

ALTITUD (KM)
=
s

~
(=3
T

L 1 L L —
180 180 200 220 240 260 280
TEMPERATURA (K)

Figura 5.3, Valores calculados (linea punteada) y
valores observados (linea gruesa) de la temperatura en
la atmbésfera actual de Venus, Figura tomada de la

referencia [24].
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utilizacidén, con los valores actuales de la atmdsfera de Venus. La
Figura 5.3 muestra la comparacidén de la estructura vertical para
los datos calculados mediante el modelo de Kasting y Pollack y
para los valores inferidos por 2ahn et al [25].

Esta composicidén estd asociada a una atmosfera ‘actual’ como
la que se muestra en la figura 5.4. Los componentes atmosféricos
principales son CO,, O y H para altitud baja, media y alta,
respectivamente. La altitud de 1la exobase, definida como la
altitud a la que la escala de altitud local es igual al camino
libre medio, se sitGa a una altitud de 198 km y estd determinada
principalmente por O. A una altitud de 90 km, la razén de mezcla
del HZO por masa toma un valor de 5 «x 1077 (igual a 1.2 partes por
millén por volumen).

La velocidad de efusién térmica de hidrégeno en esta
atmbésfera se puede calcular mediante la férmula de Jeans

BU r, r,
w=—exp[- ] {1+—] ( 5.16 )
) 2nt!’? H

8
=3

ALTITUD (KM)
~N
3

100

1077 106 105 0t 103 102 4o°) 1
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Figura 5.4. Perfiles de mezcla de masa para la
atmésfera actual de Venus. Figura tomada de la

referencia [24].
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donde r_es la distancia del centro del planeta a la exobase, H es
la escala de altitud del hidrégeno, B es el factor de reduccién y
U es la velocidad térmica media de los &tomos de hidrégenc. E1
flujo de escape de masa, en g/esteroradianes s, estd dado por

- 2
F o= NMor { 5.17 )
donde Nc es la densidad de nimero de los &tomos de hidrdégeno en la
exobase. Los valores de F, se pueden cambiar a unidades de cm®s”}
mediante la siguiente relacién

F
¢ (H) = 3 (5.18 )
Mr
v
donde ¢ tiene unidades de cm s y r, = 6050 km es el radio de

Venus.

Para que su modelo fuera consistente con el flujo de escape
de Jeans F’, Kasting y Pollack utilizaron este mismo flujo para
sus cé8lculos iniciales.

La saturacién para razén de mezcla del Hzo se determiné
mediante la siguiente relacién

9.49 x 1071?

e, (H0) = —-—;—o-— ( 5.19 )

donde p, es la densidad en la trampa fria, expresada en g cma, y
c,6 es el valor de saturacién para la razén de mezcla de masa de
Hzo en la trampa fria. El valor actual de la densidad en la trampa
fria es de ~ 107° g cmd, por lo que el valor de saturacién para
la razén de mezcla de }go correspondiente es de 9.49 «x 107%. E1
valor observado para la razén de mezcla cerca de los 90 km, donde
actualmente se sitda la trampa fria, es menor que el valor
obtenido mediante la aplicacién de la relacién anterior, debido a
una trampa que proveen las nubes de &cido sulffrico. Se cree que
en el pasado, las nubes de H S0, deben haber estado diluidas por
la gran cantidad de vapor de agua presente en la atmésfera, por 1lo
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Figura 5.5. Variacién de la tasa de escape de Jeans
(curva sbélida) y altitud de la exobase (curva punteada)
como funcidén de la razén de mezcla del HZO en la trampa
fria. Figura tomada de la referencia [24].

cual, el valor de saturacién debe haberse aproximado al valor de
saturacién utilizado en el modelo de Kasting y Pollack.

Kasting y Pollack calcularon las tasas de escape de hidrégeno
como funcién de los valores de la razén de mezcla de HZO en la
trampa fria. Estos resultados se muestran en la figura 5.5, en
donde se ilustra también la variacién de la altitud de la exobase
para distintos valores de la razén de mezcla del HZO en la trampa
fria. Los flujos de escape fueron calculados por las ecuaciones
(5.16) y (5.17), y, posteriormente fueron normalizados por 1la
ecuaciébn (5.18). En la figura 5.5 1la altura de 1la exobase
permanece constante para CDUEO) < 3 x 10", Lo anterior se debe a
que la altitud de la exobase est& determinada por el &tomo de O,
el cual no se ve afectado significativamente por pequefios cambios
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en el contenido atmosférico de vapor de agua. Para niveles mayores
de vapor de agua, la densidad de H debe haber excedido la densidad
de 0, a altitudes cercanas a los 200 km, por lo gue la altitud de
la exobase estaria determinada por H. Conforme las densidades de H
aumentan, los valores de la tasa de escape de H cambian de valores
poco significativos a valores de 10° cm™®s’'. Una atmésfera rica
en vapor de agua debe haber sido m&s caliente y 1ligera gque una
atmésfera cuyo principal compcnente es el Co,, como es el caso
actual de Venus. Por lo mismo, las altitudes de la trampa fria
deben haber sido mayores.

Segin el modelo de Kasting y Pollack, para valores de la
razén de mezcla de H20 cercanos a 5 «x 104, la energia de la
radiacién ultravioleta extrema absorbida a grandes altitudes se
vuelve mayor que la energia utilizada para el flujo de escape de
Jeans, y la temperatura exosférica comienza a aumentar
significativamente. Para e (HO0) = 7 =x 10°%, la atmbésfera se
vuelve inestable al proceso de expansién, y el tratamiento de
Jeans se vuelve inadecuado. Si se continta asumiendo que el flujo
de escape est&d dado por las ecuaciones (5.16) y (5.17), 1la
temperatura exosférica aumenta a miles de grados y la exobase se
mueve hacia el infinito. Este resultado sin significado fisico se
evita al substituir el tratamiento del problema, que utiliza la
teoria cinética de 1los gases, por un tratamiento en que se
considere al gas de hidrégeno que se escapa como un fluido. En
este caso, los flujos de escape se calculan mediante las
ecuaciones de conservacién de momento y conservacién de energia.

El cambio del manejo cinético al manejo hidrodinamico
introduce un nuevo problema: el gas en proceso de escape deja de
sufrir colisiones antes de alcanzar la altitud critica del punto
sénico o nivel sénico. Bajo estas circunstancias, la fuerza del
gradiente de presién que conduce la expansién deja de ser
efectiva, disminuyéndose o deteniéndose completamente la
conversién de energia térmica en energia cinética. La ausencia de
colisiones puede ser substituida, hasta cierto grado, por 1la
ionizacién del gas en proceso de escape en conjunto con la
presencia de un campo magnético débil f{24]. En este
caso, la fuerza electromagnética puede ayudar a que la
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Figura 5.6. Flujo de escape hidrodinamico de hidrégeno
como funcién de la razén de mezcla del Hzo de masa en
la trampa fria. Figura tomada de la referencia (24].

aproximacidén de fluido, para el gas gque escapa, se mantenga. En
ausencia de tal efecto, ni la formulaciédn hidrodin&mica ni la del
escape de Jeans puede explicar el proceso de escape. El escape
hidrodinémico calculado mediante el modelo de Kasting y Pollack se
~muestra en la figura 5.6.

Los valores marcados con letras en la figura 5.6 corresponden
a los valores gue se muestran en la tabla XIII.

El flujo de escape de 2.2 x 10° em s},
tan sb6lo ligeramente mayor que la tasa de escape maxima de Jeans
mostrada en la figura 5.5. Esto se debe a que el escape de Jeans y
el escape hidrodinémico son, simplemente, dos maneras diferentes

para el caso A, es

de tratar el mismo proceso térmico. Al aumentar la razén de mezcla
del H,0 por arriba de 107, el flujo de escape aumenta
rapidamente.
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TABLA XIII

caso co (HZO) ¢e5c(H) F
(em™3s" 1) (g ester's™)
a 7.2x10""* 2.2x10° 1.3x10°
B 6.3x10"° 3.8x10'° 2.3x10*
c 5.5x107 2 1.3x10"! 7.7x10°%
D 4.6x10"" 2.7x10"} 1.6x10°

Tasas de escape para niveles altos de HZO.

Las composiciones de las atmésferas modelo de Kasting vy
Pollack para los casos A y D se muestran en las figuras 5.7 y 5.8.
Los cambios mé&s notables con respecto a la atmésfera actual de

400

300

ALTITUD (KM)

106 =
1077 106 105 1004 103 102 40! '
RAZON DE MEZCLA DE MASA

Figura S5.7. Perfiles de la razén de mezcla de masa para
el caso A. Figura tomada de la referencia [24]).
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Figura 5.8. Perfiles de la razbén de mezcla de masa para
el caso D. Figura tomada de la referencia [24].
Venus, mostrada en 1la figura 5.4, son el decremento en la
abundancia de oxigeno molecular para niveles altos de HO vy el
correspondiente aumento de O y Hz' Estos cambios se deben a la

siguiente reaccién en secuencia
HZO + hv —— H + OH ( 5.20 )
OH+ 0 — 0, +H ( 5.21 )

La reaccién, descrita por la ecuacién (5.21), combina a los &tomos
de oxigeno, producidos por la fotélisis del CO,, con los radicales
OH, procedentes de la fotblisis del H0, para formar una molécula
de oxigeno molecular. A niveles elevados de HO, la reaccién es
tan rapida que el 02 se convierte en un componente mayor
atmosférico para la parte baja de la termosfera en el caso D.
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Del modelo se deduce gue para altos valores de la razén de
mezcla de }50, la tasa de escape en el caso D es practicamente
independiente de la cantidad presente de 0, en la parte baja de la
termosfera. Para valores bajos de la razén de mezcla de Hzo, un
incremento en la densidad de 02 puede afectar la tasa de escape de
hidrégenc, Como el 0, es un buen absorbedor de 1la radiacién
ultravioleta proveniente del Sol, el primer efecto que se tendria
serfia un incremento en la tasa de escape, debido a un alza en la
temperatura de la parte baja de la termosfera. Esto disminuiria la
pérdida de la energia calorifica por conduccién descendente y, por
lo tanto, incrementaria la cantidad de energia disponible para
llevar a cabo el proceso de escape. Kasting y Pollack creen que la
formacién de 0, en la baja atmdésfera puede aumentar la tasa de
escape térmica de hidrdégeno durante las Ultimas etapas del proceso
de pérdida del HZO.

De las figuras 5.7 y 5.8 se puede notar gue el Hz nunca se
vuelve el compuesto dominante en la parte superior de la
atmésfera. Esto se debe a la siguiente reaccién

Hz + OH —— HZO + H

lo que contradice la suposicién de Watson et al, que se mencioné

TABLA XIV

Flujo ¢e‘c(H) Factor de
Extremo oz -1 Fraccionamiento
Ultravioleta (cm® s° ) f para el
Relativo D/H

1 2.7x10"! 4.9x1077

2 6.6x10" ! 6.2x107°

4 1.3x10'2 3.5x10 ¢

8 2.3x10" 2 0.54

16 3.5x10'° 0.65

Efecto de un incremento en el calentamiento debido a la
radiacibén ultravioleta extrema.
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al principio del capitulo, de que la atmdésfera estarfa constituida
de Hf

Los flujos de escape del modelo de Rasting y Pollack son
conservadores, pues suponen una baja eficiencia de calentamiento y
un flujo solar ultravioleta minimo (los flujos solares maximos
tienen valores hasta 3 veces mayores que el minimo supuesto en el
modelo). Estos mismos investigadores calcularon la tasa de escape
que se tendria para el caso D si el flujo solar fuera mayor, con
energias por debajo de 1025 KA. Estos resultados se muestran en la
tabla XIV.

La tasa de escape se incrementa en un factor de 2.5 cuando el
flujo solar aumenta dos veces su valor, para después continuar
aumentando mas despacio con calentamientos mayores. Como el flujo
de escape aumenta con el incremento en el calentamiento
proporcionado por la radiacién ultravioleta del Sol, entonces se
tiene gque el mecanismo de escape estd limitado por la energia
disponible. Sin embargo, el aumento en el flujo de escape dado por
una mayor razén de calentamiento es menor que la que resultaria
del aumento de la densidad hidrégeno en la base de la termésfera.

La posicidén de 1la exobase se eleva conforme aumenta la
proporcién del calentamiento solar, hasta gque la altitud del nivel
sbénico seria menor gque la posicién de la exobase, para un valor
del flujo solar 4 veces mayor que el flujo solar ultravioleta
extremo minimo, dado por Kasting y Pollack. Por 1lo tanto, la
formulacién hidrodinédmica est& justificada para proporciones de
calentamiento solar mayores, independientemente de la presencia o
ausencia de los efectos electromagnéticos.

Ahora bien, es ;mportante tratar el tema del fraccionamiento
de deuterio que puede 1llevarse a cabo durante el proceso.
Watson, Hunten y Walker han expuesto gue muy poco © ningin
fraccionamiento ocurre en el caso de que la velocidad w del gas
que escapa excede la velocidad difusiva de separacidén méxima, s,
de 1los distintos componentes {26]). La velocidad de separaci6n
médxima para dos componentes est& dada por

1 1
e (2 d)
s 12

Hl HZ

147



donde D12 es el coeficiente de difusién mutua y H1 y Hz son las
escalas de altitud de las especies involucradas. El factor de
fraccionamiento f del modelo se obtiene al dividir la razén de la
densidad de namero D/H en el infinito entre la razén D/H de
4.74 x 10'5, considerada para el vapor de agua en la parte baja de
la atmésfera (los valores de f, para distintas proporciones de
calentamiento, debidas a la radiacién ultravioleta extrema, del
caso D, se muestran en la tabla XIV). Si el deuteric escapara tan
eficientemente como lo hace el hidrégeno, entonces el valor de f
seria igual a 1, y no existia fraccionamiento. Sin embargo, en un
caso m&s realista, un fraccionamiento D/H considerable ocurre. Los
valores calculados por Kasting y Pollack de f para los casos A y D

RAZON D/H

ALTITUD (KM)

Figura 5.9. Dependencia de la razén total D/H con la
altura para el caso D para distintos flujos
ultravioleta solares. Figura tomada de la referencia
[24].
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varian entre 8 x 10 Y 5 x 10”, lo que indica que pré&cticamente
el deuterio no debe haber escapado de estas atmésferas. Solamente
para el caso cuando la proporcién de calentamiento solar aumenta,
el flujo de escape de deuterio empieza a tener valores més
significativos., La tabla XIV muestra gue f comienza a ser grande
para valores 4 veces mayores gque el flujo solar ultravioleta
minime, cuande F = 8.0 x 10° g ester’'s’). El efecto del
fraccionamiento de D/H, para el modelo, se muestra en la figura
5.9. La proporcién de D/H decrece ré&pidamente con la distancia
para los casos de flujos de escape bajos, mientras gue se torna
progresivamente m&s uniforme conforme los flujos de escape
aumentan. Sin embargo, aun para el flujo de escape mds alto, el
factor de fraccionamiento f se mantiene a valores mucho menores

gue la unidad.

Para el caso del escape de He, Kasting , y Pollack han
calculado que el flujo de escape necesario, para que el H pueda
arrastrar consigo al He, es 6> 7 x 10 cm™@s™. sin embargo,

el flujo de escape mas grande de la tabla XIV es, aproximadamente,
la mitad de este valor. Por lo tanto, poco helio escaparia de las
atmoésferas consideradas en el modelo. El valor de fraccionamiento
calculado para el ‘He, para el caso de 16 veces el flujo
ultravioleta solar minimo, es de tan s6lo 5 x 107°.

Es importante hacer notar que existe una relacidén entre la
razén de mnezcla de masa de Hzo en la trampa fria, COU%O), Yy la
razén de mezcla de masa de Hzo en la baja atmésfera, cl(HEO). Esta
relacién se ilustra en la figura 5.10. La capa convectiva htmeda
de la figura es una capa que se sitGa por arriba de una regién de
relativa baja humedad y razén de mezcla de H20 constante en la
baja atmdsfera caliente. Esta capa se extiende hasta 1la trampa
fria.

El caso A, que marca el punto aproximado donde la formulacién
del escape hidrodindmico empieza a ser valida, corresponde a una
razén de mezcla de masa de Hzo en la parte baja de la atmésfera de
~ 0.1. E1 caso D, que es el caso mds himedo del modelo de Kasting
y Pollack, corresponde a C,UEO) = 0.65, Si Venlls conté realmente
con el equivalente a un océano terrestre al principio de su
historia, entonces el c,(H,0) debe haber tenido un valor
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Figura 5.10. Relacidén entre la razdn de mezcla de masa
de Hzo en la trampa fria y en la baja atmésfera para
distintos valores de presibén p, en la capa convectiva
himeda que se genera en la parte baja de la atmésfera.
Las lineas punteadas horizontales corresponden a los
casos descritos en el texto, Figura tomada de la

referencia {24].

aproximado de 0.74; por lo tanto, el caso D debe ser el que mejor
representa a la atmésfera primitiva de Venus.

Finalmente se presenta una relacién entre el flujo de escape
de hidrégenc y la razén de mezcla de masa de HO en 1la baja
atmésfera, para el modelo de Kasting y Pollack. Esta relacién se
representa en la figura 5.11. Aunque los resultados no se pueden
tomar 1literlamente, la figura es una buena representacién del
escape térmico para el caso del planeta Venus. El flujo de escape
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térmico es poco significativo para el caso de cl(Hao)
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Figura 5.11. Relacidén entre el flujo de escape térmico
de hidrégeno y la razoén de mezcla de masa de H}O en la
baja atmésfera para una presién arbitraria de 100
milibares en la capa convectiva huimeda. La 1linea
continua representa el escape hidrodindmico, mientras
que la lineas punteada corresponde al escape de Jeans.
Figura tomada de la referencia [24].

<

>

adquiere un valor constante para cIUQO) _ 0.5.
Si el flujo de escape hidrodindmico de la atmdésfera primitiva

Kasting y Pollack,

de Venus era igual al flujo de escape del caso D del modelo de
entonces el equivalente a un océano terrestre

pudo perderse en un tiempo de 2.4 miles de millones de afos.

embargo,
valores de c’(HZO) menores de 0.1. Para cl(HZO) ~ 0.05, 1la
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el flujo de escape térmico se vuelve insignificante para
razén



de mezcla de masa del HO en la trampa fria debe haber disminuido
a ~ 104, y la tasa de escape hubiera estado controlada por la
razén de difusiédn del hidrdégeno. Para este punto, segin el modelo
anterior, la atmésfera todavia contaria con una cantidad
considerable de agua en su atmésfera (~ 10 bares).

Si suponemos que existia una temperatura y presién en la
trampa frfa igual a la que se tiene actualmente en la atmésfera de
Venus, entonces cl(HZO) hubiera tenido un valor de = 10°° y la
tasa de escape limitada por 1la difusién hubiera sido de
~ 2 x 10°
mil millones de afos para perder 5 bares de agua., Se piensa que,
mediante el flujo de escape hidrodinamico, Venus pudo perder hasta
~ 98% del hidrbégeno que contenia. La cantidad restante debe

cm®s™'. con estos valores, hubieran sido requeridos 6

haberse perdido mediante mecanismos de escape no-térmicos ([27].

En la actualidad el escape hidrodindmico tiene poca
importancia, debido a que en la presente atmésfera el nGmero de
colisiones por arriba de 1la exobase es extremadamente bajo,
¢ = 7.9 x 107%g esteroradian’'s™') [24].

En el capitulo siguiente se explicaran los procesos de escape
no-térmicos que pudieron depletar la cantidad restante de agua de

la atmésfera de Venus.

LIMITACIONES PARA LOS MECANISMOS DE ESCAPE

Todo proceso de escape tiene tres etapas: la transportacién a
través de 1la atmbésfera, la conversién a 1la forma de escape
(usualmente un &tomo o un ié6n) y el escape en si mismo.
Normalmente una de estas etapas es mis lenta que las demas, por lo
que se convierte en el cuello de botella que controla el escape.
En la Tierra, el escape de hidrégeno est& controlado por 1la
difusién, mientras que el helio parece estar limitado por la tasa
a la cual es ionizado. Para el caso del escape hidrodinémico, 1la
limitacién la impone el suministro de energia para el proceso de
escape [20]. A continuacién se estudiard4n brevemente estas

limitaciones.
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El fluijo delimitador o limitante

En el pasado se tenia la errdnea concepcién de que si 1la
temperatura exosférica aumentara, el flujo del escape de Jeans
también aumentarfa grandemente, debido a la dependencia
exponencial, gque este flujo tiene, con la temperatura. Esto se
puede observar en la ecuacién (5.12), recordando que A = rMg/kT.
Para que esto realmente pasara, la atmésfera tendria que estar en
un equilibrio hidrostatico y difusivo gque pudiera reponer
rapidamente los &tomos perdidos al espacio interplanetario. Esto
no sucede en la realidad, de hecho, el hidrégeno es transportado,
a través de la homosfera, mediante procesos de mezcla; mientras
que en la parte alta de la atmdésfera, la transportacién se lleva a
cabo mediante la difusidén molecular {15).

En 1948, Harteck y Jensen fueron los primeros en proponer gue
existia la posibilidad de que el escape de gases pudiera estar
limitado por su lenta difusién a través de la estratosfera. Esta
idea fue abandonada cuando se supo que la atmésfera permanece bien
mezclada dentro de los primeros 100 km, dentro de la regién
correspondiente a la homosfera. Sin embargo, la idea se utilizg,
posteriormente, para el caso de la termosfera, o mejor dicho, para
el caso correspondiente a la regidén de la heterosfera.

El flujo vertical debido a la difusién molecular y a la
difusién eddy, para un constituyente menor ligero de densidad N,

es
1 8N, Mg o+ 10T 8(N /N)
¢,=-DN1(——-———+-——-+ -—]-KN { 5.22)
N 8z kT T az éz

1

donde N es la densidad total de la atmdésfera o densidad de fondo.
La ecuacidn (5.22) corresponde a la ecuacién (1.20), sdlo gue se
le han agregado un par de términos: el término correspondiente a
&  es un término que toma en cuenta a la difusién térmica,
mientras que el término correspondiente a la K es el término de
difusién eddy. Para bajas densidades, solo el término molecular,
esto es, el término asociado al coeficiente de difusién D, es

importante; para altas densidades, D es muy pequefio y el término K
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domina. La altitud a la cual D = K se define como la homopausa.
Si se define la abundancia fraccionaria fa como

Nl
hU
y la escala de altitud de densidad actual H* como la ecuacién

(1.12)

entonces el reciproco de la escala de densidad en equilibrio
difusivo es (con el término de difusidén térmica incorporado)
Mg aT+ 1 87T

= — + —_— ( 5.23 )
kT T 8z

=
Mmoo

Por 1lo tanto, 1la ecuacién (5.22) se puede reescribir de 1la

siguiente forma

1 1 of
¢, = - bf ( - - — ] - KN — ( 5.24 )
H H az

donde se utilizdé la relacién D = b‘/N. b1 es el pardmetro binario
de colisidn, gque debe ser medido para un par sustancias que
chocan.

La maxima tasa de difusién se tiene para una mezcla completa,
donde afllaz = 0, ya que 6f1/62 no puede ser negativa cuando M‘ <
M. Cuando un componente ligefo de masa M‘ estd completamente

y se dice que la difusién

* *
mezclado, se tiene que H =H = H,

tiene su tasa de flujo delimitador con un valor igual a

™

{ 5.25 )




Tanto . la pérdida del hidrégeno de la Tierra, como muy
probablemente la pérdida del mismo élemento en Marte, obedecen la
ecuacién (5.16) con muy alta precisién (19.2].

En general, se puede representar el flujo correspondiente a
la difusién molecular y eddy combinada como
af

- KN —% ( .26 )
3z

Az
L}
©

-

+
o
P
—_—
Tl
- % P
1

-
*

—~—

Cuando un constituyente menor (como H) se presenta en muchas
formas (H, 0, CH, H), es necesario adicionar 1las diferentes
ecuaciones de la forma (5.16), para obtener el flujo total de H.

Por lo tanto, cuando una regién est& bien mezclada, se tiene
el maximo transporte vertical por difusién, lo gue, a su vez,
incrementa el flujo de escape [15). Este flujo de escape ya no
puede ser aumentado, no importa que tan caliente esté la exosfera.
Cuando en la regidén de mezcla (K > D) el hidrdégeno no se encuentra
bien mezclado, entonces el flujo de escape disminuye.

El cambio fotoquimico

En el caso de la Tierra, antes de que el hidrégeno se pueda
escapar, éste debe ser liberado de algunas formas (HZO Yy CH‘), que
dominan en la baja atmbésfera, y el H, debe ser disociado,
principalmente, en la parte media de la termosfera. En Marte, se
cree que el H, es un producto intermedio importante en el proceso
de escape. Las tasas a las cuales se llevan a cabo cada una de
estas reacciones quimicas constituyen una pequeha limitacién para

los procesos de escape.

La produccion ionica

Casi todos los procesos de pérdida no-térmicos involucran
iones, por lo que la tasa de produccién de iones puede ser en
principio una 1limitacién a los procesos de escape. Los

P R : -7 -
coeficientes de ionizacién son pequeiios, del orden de 10 st en
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la parte interna del Sistema Solar y de 107 s™' a la distancia de

Saturno. Por lo tanto, frecuentemente son otros procesos los que
dominan el proceso de ionizacién. El impacto de electrones es el
proceso més comiitn de ionizacién. Para la Tierra, Venus y Marte, el
intercambio de carga entre H y O es la fuente dominante de
produccién de H®, provocando la absorcién de fotones por el mucho
ma&s abundante oxigeno.

La energia

Los limites de energia se aplican a un gas ligeroc dentro o
cerca de un estado de escape hidrodin&mico.

Para el caso de la limitaciébn de la energia se tiene dos
casos que son:

1) cuando se afecta directamente el flujo posible;
2) cuando se afecta indirectamente el flujo a través de la
magnitud de la temperatura de la exosfera.

Un flujo térmico notable requiere gue el parametro de escape
A sea menor de 10-15, y por 1lo mismo que el factor T/M
(temperatura entre masa molecular media) sea lo suficientemente
grande para la masa considerada [15].

Los estudios realizados muestran que la limitacién surge a
muy grandes alturas, en donde la expansidn réapida del gas tiende a
enfriarlo de manera adiabatica (sin intercambio de calor). Si no
existe una fuente de calor, la temperatura baja tanto que el
escape hidrodindmico se detiene por completo. A densidades tan
pajas, como las que se tienen a esas altitudes, la Gnica fuente de
calor es la radiacién ionizadora solar. La energia requerida por
unidad de masa atdmica (uma) es aproximadamente la energia de
escape de un &atomo de hidrégeno GHM/r evaluada a un nivel gque
puede ser considerablemente mayor que el radio del planeta. Para
una energia global media de entrada £, el flujo de escape (uma/s)
limitado por el valor de la energfa es [15]

£r
GMM

( 5.27 )

©
il
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El radio de calentamiento puede ser tan grande como 2R, con R
el radio del planeta, ya dque la atmésfera de escape es muy
extendida. Los investigadores J. F. Kasting y J. B. Pollack
encontraron una altura de cerca de 2000 km, o un radio de 1.3 R.
La tabla XV utiliza r = R, con b = 2.2 x 10'° em’'s™ y T = 400 K.
Mc es la llamada masa critica gque corresponde a la masa mas alta
que el escape hidrodinédmico puede acarrear. Los valores de A para
una masa de 40 y una temperatura de 1000 K estdn incluidos. El

1 : . :
es apropiado para una distancia de

flujo solar de 1 erg cm°s’
1 U.A. del Sol actual; se tiene valores muy distintos para otras
distancias y para un Sol como el gque se cree que existia al
principio de la historia del sistema solar.

Los valores de 1la tabla XV constituyen las limitaciones,
debidas a la energia disponible, para los mecanismos de escape.

En el capitulo siguiente se estudiarén los procesos de escape

no-térmicos.
TABLA XV

FLUJOS LIMITADOS POR EL VALOR DE LA ENERGIA (uma cm2s™)
Y MASAS CRITICAS CORRESPONDIENTES A UNA MEDIA GLOBAL
ENERGIA SOLAR DE ENTRADA: 1 erg cm °s '

Tierra Marte Luna Planetesimal§
Flujo 1 %10 5 x10'% 24 120' 5 x 207
Mc 2.5 20 197 1030
A 300 61 14 4.5

La Gltima linea muestra los parémetros de escape
térmico para una masa de 40 y una temperatura de
1000 K.

§ El1 planetesimal tiene la densidad de la Luna y un
radio de 1000 km.
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CAPITULO 6

En el presente capitulo se har& un estudio de los procesos
de escape atmosférico no-térmicos gque se han presentado durante la
evolucién de las atmésferas de los planetas terrestres.

ESCAPE NO-TERMICO

La primera objeccidén gue se presenté a la teoria de Jeans fue
dada por G. J. Stoney, alrededor del afio 1880, quien dijo gque el
flujo de escape no podia ser derivado por medio de una
distribucién Maxwelliana, ya gue no se podia aseqgurar gque esta
distribucidén fuera v&lida para la parte alta de la atmésfera.
Stoney estaba fuertemente influido por el hecho de gue no existian
gases en la Luna. En particular, no existen gases pesados, pero,
si alguna vez existieron, éstos no hubieran podido escapar si el
proceso de escape gue se tuviera en la Luna fuera de tipo térmico;
esto es, el cdlculo de una proporcién de escape a partir de una
distribucién Maxwelliana no hubiera permitido el escape de gases
pesados. Actualmente sabemos gque el escape térmico no es el
proceso dominante en la Luna ni en muchos otros cuerpos celestes,
Yy que ain compite escasamente en la pérdida de hidrégeno que se
tiene en la Tierra (i.e., los procesos no-térmicos de pérdida de
hidrégeno son més importantes que los procesos térmicos) (14]}.

Durante varias décadas, el trabajo de Jeans se convirtié en
la referencia estdndar para la teoria dindmica de escape de gases.
Sin datos acerca de la parte alta de la atmésfera era imposible
estimar el flujo de escape de hidrégeno, aungque si era posible
mostrar gue los gases pesados como el oxigeno y el nitrégeno no
escapaban a una razdén significativa. El1 tema continué estéril
hasta el advenimiento de la era espacial., Fue hasta el afio de 1952
que L. J. Spitzer realizé la primera gran investigacién del
proceso de escape, la cual se basé en los primeros datos obtenidos
de 1los cohetes puestos en la parte alta de la atmdsfera. La
estructura de la exosfera y 1la naturaleza del escape térmico
fueron tratados con mayor detalle por J. W. Chamberlain en el afio
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de 1963 [14).

Los . procesos no-térmicos dominan los flujos de escape
actuales para la Tierra y, probablemente, para Venus, debido a la
baja temperatura exosférica de este planeta; ademds, son los
responsables del enriguecimiento del 75% de la razén ‘SN/“N en
Marte. Los flujos de escape actuales son relativamente pequefios,
pero no tanto como los flujos de escape de Jeans. Casi todos los
procesos no-térmicos conocidos involucran iones, y, para todos
ellos, su tasa de produccidén estd limitada por la magnitud de la
ionizacién solar incidente y por la competencia que se produce,
con los gases mAs abundantes, por 1la ‘utilizacién’ de estos
fotones [19.2].

En general, las particulas cargadas tienen dificultad para
escapar, debido a que estdn atrapadas en campos magnéticos;
inclusive, para el caso de un cuerpo sin campo magnético
intrinseco, se tiene que dicho cuerpo estd envuelto en el campo
magnético que es acarreado por el viento solar. Sin embargo,
existen lineas de campo abiertas, como en las regiones polares
terrestres, donde es posible el escape atmosférico.

Para que un &tomo no-térmico pueda escapar son hecesarios 3
reqguisitos:

1) gue no encuentre obstéculos por encima de é&1;

2) que tenga, por lo menos, la velocidad de escape;

3) que se encuentre por arriba de la exobase.
Con respecto al punto 1, en algunas ocasiones, algunas colisiones
pueden tenerse sin que el escape se frustre. Aquellos &tomos
lentos, que lleguen a sufrir una colisién, posiblemente gquedaran
atados al planeta, formando una corona no-térmica. Este tipo de
atomos est&n expuestos a un barrido por parte del viento solar; a
este proceso de interaccién del viento solar con los Atomos de las
coronas no-térmicas se le conoce como levantamiento o ’‘pickup’ del
viento solar [19.2).



ESCAPE NO TERMICO EN LA TIERRA

Un caso que ilustra la importancia de los procesos de pérdida
no-térmicos es la pérdida de hidrégeno que se produce en la
Tierra. Probablemente, el escape de hidrdgeno ha ocupado un lugar
de primera importancia dentro de 1la evolucién de 1los planetas
terrestres, a excepcidén del caso de Mercurio, el cual bien pudo
tener una muy baja cantidad de hidrdgeno desde el principio. Se
piensa que casi todo (si no es que todo) el hidrégeno gque se ha
perdido de cada planeta provino inicialmente del agua, ya sea por
fotodisociacién en la atmdsfera o por reaccidn directa con algunos
de los minerales presentes en la corteza terrestre. El1 oxigeno gque
se debe haber liberado durante estos procesos pudo, en algunos
casos, haber sido retenido por el planeta, o, en otros mas,
escapar junto con el hidrégeno.

En el escape de hidrégeno de la Tierra existe un componente
no-térmico significativo. La Tierra se encuentra rodeada de una
plasmasfera, la cual estd formada de iones de hidrégeno, H', vy
electroﬁes libres, a una temperatura dentro del intervalo de 5,000
a 20,000 K {203}. Sin embargo, estos protones altamente
energetizados o catientes’ no pueden escapar porgue en su mayoria
estan atrapados en lineas de campo cerradas. Ahora bien, para
latitudes geomagnéticas mayores de 75°, existen lineas de campo
abiertas, donde 1los electrones y 1los iones calientes son
acelerados r4pidamente, en direccidén ascendente, por el campo
eléctrico que existe en la ionosfera polar. Ver figura 6.1. A este
fenémeno se le conoce con el nombre de ‘viento polar’. El1 campo
eléctrico de la ionosfera polar resulta de 1la separacién
gravitacional gque se produce entre los iones positivos pesados y
los electrones ligeros por arriba de la turbopausaz. Los iones

' El término ’caliente’ equivale a exceso de energia térmica.

2 lLa turbopausa es el nivel por arriba del cual la difusién
molecular domina a la difusidn de corrientes paréasitas o

difusién ’eddy’.
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lineas de
camnpo
ablertas

Figura 6.1. La figura muestra las lineas de campo
abiertas del campo magnético intrinseco terrestre.
Figura tomada de la referencia [3].

‘positivos Yy los electrones pueden alcanzar velocidades

supersénicas, Yy, si siguen las 1lineas de fuerza del campo
magnético, pueden realizar trayectorias balisticas, para regresar
posteriormente a la atmésfera a latitudes ecuatoriales, o pueden
escapar de la atmésfera terrestre a latitudes polares {5). Las
lineas de campo ablertas ocupan 1/40 de la superficie terrestre,
y, por lo tanto, la densidad de iones en ellas es mucho menor que
la densidad de los H' atrapados en las lineas de campo cerradas.

En general, la mayoria de los procesos de escape, que tienen
gue ver con iones de componentes atmosféricos menores, se
encuentran limitados por una proporcién de fotoionizacién pequeha,
pero el hidrégeno de la Tierra es un caso especial. Esto se debe a
que el hidrégeno realiza un intercambio de carga de manera muy
eficiente con el oxigeno, generando, de esta manera, una fuente de
mayor fuerza que la de los otros iones menores.

El investigador K. D. Cole seflalé en el afio de 1966 que si se
diera aun otro intercambio de carga entre un &tomo térmico de
hidrégeno de la geocorona y un protédn caliente plasmasférico, se
produciria generalmente un ion frio y un &tomo caliente, el cual
tendria la energia suficiente para poder escapar. Cole estimdé que
el flujo global medio seria de 10%m™s™. La proposicién atrajo
poca atencién, en parte porque el flujo total de escape no habia
sido calculado hasta ese momento; posteriormente se supo que este
flujo es 2.8 veces mayor que el flujo global medio dado por Cole.
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S. €. Liu y T. M. Donahue retomaron el tema cuando notaron la
discrepancia de valores existente entre el flujo limitante (total)
y el flujo térmico (correspondiente al escape térmico); ellos
apuntaron gue los procesos no-térmicos podian ser la diferencia.
Liu y Donahue discutieron los procesos del viento polar y del
intercambio de carga, notando que estos procesos ocupaban &reas
geogréficamente diferentes de la Tierra. Estas A&reas gque se
mencionan son las regiones expuestas a lineas de campo abiertas,
que corresponden al proceso del viento polar, y las regiones
expuestas a lineas de campo cerradas, gue corresponden al proceso
de intercambio de carga. La proporciétn del flujo total
correspondiente a los procesos térmicos y no-térmicos varia con la
temperatura de la exosfera; esto ocurre de tal forma que el flujo
total puede permanecer constante a través de un ajuste en 1la
densidad del hidrégeno en la exobase. Por ejemplo, si la
temperatura aumenta, entonces la regién de difusidén se ensancha y
la densidad disminuye, con lo gque se logra mantener el flujo
total, esencialmente, constante. Esta proposicidn coincide con los
datos obtenidos mediante satélites acerca de la variacién de 1la
densidad de hidrégeno con el cambio de 1la temperatura [14].
Hunten, Donahue y Liu han estimado que el flujo total de hidrégeno

tiene un valor de 2.68 x 10° cm’%s”.

Seguin estos dos
investigadores, durante un minimo solar, la mayor parte de este
escape ocurre por via de procesos no-térmicos, principalmente por
el intercambio de carga con iones H' calientes. Este mecanismo es
sustituido por el escape de Jeans conforme la exosfera se caliente
durante un miximo solar.

La fuente de los hidrbgenos que escapan se divide entre 1la
fotodisociacién de vapor de agua y la oxidacién del metano. Cada
una de las fuentes anteriores contribuye con la misma cantidad de
hidrégeno en la parte baja de la estratosfera ({19.2]. Si la tasa
de escape actual calculada por Hunten y Donahue ha permanecido
constante durante los dltimos 4,500 millones de afos, entonces la
cantidad de agua perdida ha sido igual al eguivalente de un océano
terrestre de 5.7 m de profundidad. Como comparacién, los
1.4 x 10°°g de agua, con los que cuentan actualmente los océanos
terrestres, equivalen a una profundidad promedio de casi 3 km. Por
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lo tanto, de acuerdo con Hunten y Donahue, 1la cantidad de
hidrégeno gque se ha perdido en la Tierra es insignificante.

Otro proceso de escape no-térmico interesante es el que se da
debido a 1la perturbacién generada por la presién de radiacién
sobre particulas que realizan 6rbitas balisticas. Sin embargo, 1la
tasa de escape de este proceso es muy pequefa, por lo cual no seré
estudiada en este trabajo.

Es importante mencionar gque atGn en la actualidad no existe
una manera de medir un flujo de escape; todos los célculos que se
mencionan se obtienen de la combinacién de la medicién de nimeros
de densidades y probabilidades de escape calculadas. La confianza
en un dJdato se incrementa cuando se obtienen dos estimaciones
independientes parecidas para el flujo de escape de un mismo
elemento. Por ejemplo, el flujo limitante (total) del hidrégeno
coincide con la suma de los flujos de escape térmico y no-térmico,
que se obtuvieron de forma independiente; por lo que se Cree que
estos flujos son muy parecidos a los que se tienen en la realidad.

PERDIDA DE HELIO EN LA TIERRA

En el anio de 1952, L. J. Spitzer realizd el primer estudio
referente a la pérdida de helio. En este estudio Spitzer mostréd
gque la tasa del escape térmico era muy pegquefia para poder
balancear la fuerza de la fuente de He. Segdn un estudio de G. J.
F. MacDonald realizado en 1963, el flujo de liberacién de gases a
la atmésfera debe haber tenido un valor igual a 2 x 10° cm?s”!;
mientras que el escape térmico de helio daba un flujo que era
menor por un factor de 100. En un principio Spitzer propuso como
solucién due el escape se debi6é haber 1llevado a cabo durante
breves periodos de muy alta temperatura exosférica. Sin embargo,
posteriormente se mostrd que la teoria anterior hubiera propiciadeo
una pérdida del isbétopo de helio con masa atémica 3, 3He, muy
grande come para poder ser aceptada. Esta fue 1la primera
indicacién de que los procesos de pérdida no-térmicos eran
importantes.

Un poco antes, en un trabajo referente a la abundancia de
helio en la exosfera de la Tierra (1961), M. Nicolet calculé la

163



tasa total de ionizacidn y notd que, esencialmente, era igual a la
tasa de escape reguerida para este elemento. Aungue no propuso
ningin mecanismo para explicar lo anterior, su trabajo sirvié para
gue un afio después D. R. Bates y T. N. L. Patterson propusieran la
formacién de un ion inestable, el HeO', que espontdneamente
sufrirfa una ruptura para liberar un &tomo de helio ré&pideo o
caliente. Aungue, en ese entonces, esta idea no parecia posible,
actualmente se reconocen procesos parecidos para el caso del
hidrégeno, el oxigeno y el nitrégeno, principalmente en el caso
de los planetas Venus y Marte. En el afio de 1962, A. T. Wilson
propusoc gue los &tomos de helio podrian sufrir una aceleracidn en
direccidén ascendente por la accidén de campos eléctricos de origen
desconocido. Este mecanismo funcionaria indistintamente tanto para
el caso del °He, como para el de ‘He. Posteriormente, esta idea se
desarrollé més y constituyd la primera ocasién en gue se menciond
el ‘mecanismoc de viento polar’, gue se explicdé en la seccién
anterior [14). Para que este mecanismo se 1lleve a cabo, es
necesario que el planeta sea un planeta magnético, como es el caso
de 1la Tierra; en caso contrario, no se tendrian los campos
magnéticos con la intensidad suficiente.

Actualmente, la teoria ma&s aceptada se expuso en una
publicaciédn complementaria al primer tratado del viento polar.
Esta teoria fue dada por W. I. Axford en el afic de 1968. La idea
central es que el viento polar, gue fluye a lo largo de lineas de
campo polares abiertas, es matemdticamente igual al viente solar.
Ambos vientos resultan con una velocidad final mayor que 1la
velocidad del sonido que se tiene en la capa donde se originaron.
Un mecanismo alternativo a este tratamiento hidrodinamico se basa
en el campo eléctrico de direccién ascendente que existe en la
ionosfera debido a la peutralidad de cargas que se reguiere en
esta regién [28). Axford sefiald gque, debido a la conveccidén
magnetosférica, el &rea en la ionosfera afectada por la pérdida
causada por el viento polar es mucho mayor gue la regién
instanténea ocupada por las lineas de campo abiertas. Dicho de
otra forma, por efecto de la conveccidén magnetosférica, el é&rea
donde se lleva a cabo el procesc de escape del viento polar no se
limita a la regidén de las lineas de campo abiertas [14].
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ESCAPE NO TERMICO EN VENUS

En el capitulo 5, se explicdé el escape hidrodinimico gque se
piensa se 1llevé a cabo en la atmésfera primitiva de Venus. Si se
supone gue Venus contaba con el eqguivalente de un océano terrestre
durante los primeros cientos de millones de afos de su existencia,
este proceso de escape puede explicar la pérdida de hasta 98% del
hidrégenc esperado faltante en la atmésfera de dicho planeta. Sin
embargo, existe todavia un 2% de hidrégeno faltante gue no se
puede explicar en base a ninguno de los dos procesos de escape
tratados hasta este momento. El escape de Jeans tiene una tasa de
escape de 5 x 10' cm®s™’ para una temperatura exosférica de 300
K. Si éste fuera el uGnico proceso encargado de depletar el
hidrégeno atmosférico durante los Gltimos 3 mil millones de afos
de la historia de Venus, se esperaria una cantidad 1000 veces
mayor de agua en la atmdsfera gue la gue se observa actualmente.
Si al principio de su existencia Venus realmente conté con el
equivalente de un océano terrestre, entonces lo anterior implica
que deben de haber existido otro tipo de mecanismos de escape
no-térmicos que produjeron &tomos calientes de hidrégeno en 1la
exosfera del planeta.

La primera evidencia de la existencia de procesos no-térmicos
surgidé cuando el vehiculo espacial Marinero 5 midié 2 escalas de
altitud diferentes para el &tomo de hidrégeno, utilizando 1a
emisién Lyman a de este elemento (29). Las dos mediciones se
interpretaron como dos poblaciones distintas de hidrégeno atémico.
De estas poblaciones, una de ellas corresponderia a A&atomos de
hidrégeno energetizados mediante procesos térmicos, c¢on una
temperatura de 300 K, y otra corresponderia a &tomos de hidrégeno
energetizados mediante procesos no-térmicos, con una temperatura
de 1000 K. Posteriomente, las mediciones hechas por el vehiculo
espacial Marinero 10 confirmarian los datos obtenidos
por el Marineroc 5 {30)}. Los investigadores S, Kumar y D. M. Hunten

sugirieron que entre el 10 y el 30% de los 4&tomos calientes de
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: hidrégeno podian escapar de la atmdsfera de Venus, siendo las
fuentes las de tipo guimico, tales
recombinacién disociativa de OH' [14). Un nuevo

interpretacién de 1las dos poblaciones se tuvo en el afio 1978,

cuando el vehiculo espacial Pionero Venus midié una densidad de

principales como la

auge a la

iones en la plasmasfera de Venus que constitufan una fuente de
hidrégeno no-térmico mucho mayor de la esperada.

Posteriormente, los estudios demostraron gue la presencia de
ademds de mantener la

un flujo de

hidrégeno no-térmico era desigual; esto es,

necesario
1

poblacién de hidrégeno no-térmica, era

escape de hidrégeno no-térmico de 107

relativa total de hidrdégeno en la termosfera Yy

-2 - N
cm s para explicar 1la

baja abundancia

TABLA XVI
Tasa Actual Tasa de Escape
Mecanismo de Escape maxima en el
(cm'zs°') pasadgz -1
(cm “s )
I.Escape 1.0x10°
hidrodinamico
II.Intercambio H+ H'— H+ H, 1.2x107 1.0x10'°
de carga 0 + H'— O+ H, e
H+D'— H'+ D 4.2x10
III.Impacto de ot e — o'+ 0"
oxigeno N . . 6 .
caliente O+ H —> 0+ H 8.0x10 2.5x10
IV.Reacciones 0'+ H,—— OH'+ H’
ién-molécula OH'+ e—— O + H  =3.0x10° 5.0x10°
V.Intercambio de B B .
carga con el H+8 H‘+ H. 1.5x10°
viento solar O +H —— O+ H
VI.Ionizacién y B
levantamiento I * hf ? H.+ € 8.0x10°
por el viento H + OO —— H + O
solar
VIiI.Escape de 4
Jeans 5.0x10

Produccién y
en Venus.

escape no-térmico de hidrégeno y deuterio
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exosfera comparada con las pocas partes por millén presentes, en
forma de Hao y HCl, en las partes altas de las nubes [27].

A lo largo de los afios, diversos investigadores han propuesto
diferentes mecanismos para la produccidén de &tomos calientes de
hidrégeno en la atmbésfera de Venus (a partir de este momento, se
representaran los &tomos calientes de hidrégeno como H.). Estos
mecanismos se muestran en la tabla XVI.

De los procesos de escape mostrados en la tabla XVI, s6lo los
procesos I, II, III y IV tienen o tuvieron flujos de escape

lo suficientemente grandes como para ser considerados
significativos durante la evolucidn de la atmésfera de Venus. El
escape de Jeans es despreciable, debido a la temperatura

exosférica tan baja (300 K) gue existe en el planeta (20). En el
pasado, se cree gque la produccién excesiva de hidrdégeno, causada
por la fotodisociacién del H0, debe haber alterado la estructura
Yy la quimica de la parte alta de la atmésfera, cambiando 1la
importancia relativa de los diversos procesos de escape.

De los procesos significatives de la tabla XVI, el escape
hidrodindmico fue explicado en el capitulo anterior, por lo que en
este capitulc se explicar&n los procesos restantes, que
corresponden a los procesos no~térmicos.

I.Intercambio de carga plasmasferico

&1 intencambia de canga en la exosfera entre &tomos frios de
hidrégeno y de oxigeno con iones H' a altas temperaturas conlleva
a la produccién de u no-térmicos, una fraccidédn de 1los cuales
puede escapar al espacio interplanetario. La produccién de estos
H' se representa mediante las siguientes ecuaciones

H'+ H — H+ W ( 6.1 )
H'+ 0 — H+ 0 ( 6.2 )
Se cree gque los 'y producidos tienen aproximadamente una

distribucién maxwelliana, con una energia media de entre 0.3 y
0.6 eV, dependiendo de la temperatura del ién (en la ionosfera de
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Venus, la temperatura medida de los iones tiene un valor constante
de ~2300 K en el lado dia, y un valor de ~5000 K del lado noche).
Una parte de estos &tomos debe contribuir a la poblacién de H
no-térmicos que se observa en la exosfera, mientras que agquellos
en la cola de alta velocidad de la distribucién, con E > 0.52 eV,
pueden escapar.

Los investigadores R. R. Hodges y B. A. Tinsley calcularon un
flujo de escape de 1.7 x 100 ecms! [31], mientras que
M. B. McElroy estimé un flujo de escape, debido al intercambio de
carga, de solamente 2 «x 10° em3s! [32]. La discrepancia entre
estos dos resultados puede deberse a la temperatura de los iones
utilizada en cada uno de los cilculos. La figura 6.2 muestra la
dependencia que existe entre la temperatura iénica y el escape
atmosférico. El1 escape atmosférico estd dado en base a un
parémetro a_, llamado a f{ruaccidn de eacape, que se define como la
razén entre los &tomos gue escapan y el namero total de &tomos
calientes producidos por el intercambio de carga.

McElroy calculé una fracci6n de escape de tan sélo 3%, que
corresponde a una temperatura media de los iones de 1500 K. La

estimacién de Hodges y Tinsley requiere una fraccién de escape del

FRACCION DE ESCAPE (a )
ey

B BN R W %6
TEMPERATURA IONICA (K)

Figura 6.2. Se muestra la fraccién de escape, a_, con
respecto a la temperatura idénica incidente para el
hidrégeno y el deuterio., El parémetro a_ se define como
la razén entre los &tomos que escapan y el ntmero total
de &tomos calientes producidos por el intercambio de
carga. Figura tomada de la referencia [27].
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22%, que corresponde a una temperatura media de los iones de 3400
K. Para obtener esta fraccién de escape, Hodges y Tinsley
propusieron un modelo de la distribucién de hidrégeno. Sin
embargo, en la actualidad se cuenta con datos de la distribucién
de hidrégeno real en la atmésfera de Venus, obtenidos de las
mediciones in situ realizadas por el vehiculo espacial Pionero
Venus (33). Por 1lo tanto, 1la fuerza del intercambio de carga
plasmasférico ha sido revaluada. Los resultados de este nuevo
c8lculo se muestran en el trabajo realizado por los investigadores
Kumar, Hunten y Pollack en el afio de 1983 {27]. De acuerdo al
modelo expuesto por Kumar et al, la produccién mas alta de H', por
el proceso de intercambio de carga, se registra entre las 2 y las
5 A.M.. El promedio global de la produccién de H y la tasa de
escape para los H‘, producidos por el intercambio de carga entre
H' y H (ecuacién 6.1), son, respectivamente

P(H) = 2.4 x 10° cms™
¢ = 2.7 x 10" ems™

esc

T v
INTERCAMB1O
w.u DE CARGA
Fenzanigtedd '
PRI

TASA (em2s™")

i€
TIEMPO LOCAL (HORAS)

Figura 6.3. Produccidén, P(H), y tasas de escape, éen,
de los &tomos calientes producidos por el intercambio
de carga dado entre H y H, como funcién del tiempo
local. Figura tomada de la referencia [27].
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La mayor contribucién proviene del lado noche, ya gue, en 1la
regién de la media noche, la temperatura de los iones es mucho
mayor gue en cualquier otra parte del planeta. Ver figura 6.3,

Segin el modelo de Kumar et al, la fuente de produccién de
H', mediante el intercambio de carga entre el H' y el O (ecuacién
6.2), no presenta tanta variacibén entre el dia y la noche. Esto se
debe a que la densidad de 0 del lado dia es mucho mayor que en el
lado noche, lo cual contrarresta el efecto de la protuberancia de
H en el lado noche. En este caso, la produccién glebal promedio y
la tasa de escape de H' son

P(H) = 1.7 x 10" cm2s™?

¢ = 2.8 x 10' en’%s™
&sC

Ambos valores son insignificantes en comparacién con los valores
dados por el intercambio de carga entre el H' y el H. Estos
resultados se encuentran graficados en la figura 6.4.

An&logamente a la ecuacién (6.2), se tiene un intercanmnbio de

INTERCAHBIO
«"-¢ DE CARCA
P11 @ erty!

DL I

2

TASA (em™s™)

LS

L s
[ * 2

: €
TIEMPO LOCAL (HORAS)

Figura 6.4. Produccién, P(H), y tasas de escape, ¢“c,
de los &tomos calientes producidos por el intercambio
de carga dado entre H' y 0O, como funcién del tiempo
local, Figura tomada de la referencia [27].
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Figura 6.5. Produccién y tasas de escape calculadas
para los @&Atomos <calientes de deuterio obtenidos
mediante en intercambio de carga entre el D' y el
hidrégeno. Figura tomada de la referencia [27].

carga entre el i6n de deuterio, D', y el hidrégeno, con 1la
subsecuente produccién de D', parte de la cual puede escapar.
Mediante el modelo de Kumar et al, se estimaron los valores para
la produccién media global y la tasa de escape para el intercambio
de carga entre el D' y el hidrégeno. Los valores que se obtuvieron
fueron

P(D) = 1.1 x 10° em™3s™

¢, = 9-5x 10° cm’’s”
Estos valores se encuentran graficados en 1la figura 6.5. Los
valores de P(D) y ¢=“(D) constituyen limites superiores debido a
que han sido estimados para una distribucién de D' que esta
calculada en base a las mediciones in situ de iones de masa
atémica 2 realizadas por el vehiculo espacial Pionero Venus. El
problema que surge es que no existe una identificacién exacta de
estos iones de masa 2, los cuales pueden ser H; o D°.

Es importante mencionar que todos los promedios globales del
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" modelo de Kumar et al se obtuvieron de la variacién dia-noche de

la distribucién de H' y D' en el ecuador del planeta, debido a que
el vehiculo espacial Pionero Venus sblo orbité esa regién del
planeta. Por lo tanto, no se tiene informacién directa de 1las
distribuciones de H* y D' para otras latitudes.

Si se considera que la distribucién en el ecuador constituye
un madximo, Kumar et al creen gque es vAlido suponer que la tasa de
escape promedio global, para el intercambio de carga entre H y H,
es de 1.2 x 10° cm’s™' [19.2). Este valor es mayor gque el
estimado por McElroy y es del orden del escape de hidrégeno
esperado por Tinsley y Hodges. Sin embargo, la fraccién de escape
de Kumar et al es del 11 %, mientras que la de Tinsley y Hodges es

del 22% [27].

Consecuencias del intercambio de carga H'- H en las atmosferas del
pasado

Las atmésferas del pasado debieron contar con mayores
densidades de hidrégeno. Actualmente, a excepcién de un
abultamiento maximo dado en la distribucién de H', la densidad de
0' es mayor que la densidad de H' en la parte alta de la
ionosfera. De hecho, en cuanto a densidad, el O0' es el ién méas
importante en la parte alta de la ionosfera de todo Venus. Sin
embargo, segiin el modelo propuesto por Kumar et al para densidades
idnicas en las atmésferas del pasado, en estas atmbésferas la
densidad de H' debe haber aumentado linealmente con H, debido al
intercambio de carga dado entre H y O'. Pese a que, hoy en dia, la
noche aporta la mayor cantidad de hidrégenos que escapan por el
iﬁtercambio de carga, para las atmésferas primitivas, con una
abundancia de H mucho mayor, se esperaria que el lado dia fuera
mas importante, ya que 1la fuente de ionizacién, esto es, 1la
cantidad de rayos ultravioleta solares, es al menos 10 veces mayor
que la fuente de ionizacién del lado noche. Se cree que la
abundancia de H en el pasado daria un mé&ximo de ~10° cm":’, que es
aproximadamente igual a la densidad ionosférica actual del O' en
el maximo de la regién F2 de la ionosfera.

Como el intercambio de carga debe ocurrir arriba de 1la
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Figura 6.6. La altitud del nivel de la exobase se
grafica como funcién de la densidad de hidrégeno
atémico a una altitud de 165 km. Figura tomada de la
referencia [(27].

exobase para gue se permita el flujo de escape sin gque se tenga
una pérdida de energia por colisidén con otros &tomos o moléculas,
la tasa de produccidén de B debe haber continuado aumentando,
debido al incremento de la densidad de H en la exobase, hasta que
los atomos de hidrégeno determinaron la altitud de la exobase en
lugar del &4tomo de 0, que es el mayor constituyente neutral en la
exobase actual. Hoy en dia, 1la altitud de la exobase est&
determinada por el O, y es de 200 km para el lado dia y de 152 km
para el lado noche. En el pasado, cuando la abundancia de H era
mayor, el nivel de la exobase empezaria a estar determinado por 1la
densidad de H cuando a una altitud de 165 Xm la densidad de H

fuera mayor de 2 x 10 cm° del lado dia y 4 x 10 cm” del lado
‘ noche. Lo anterior se ilustra gra&ficamente en la figura 6.6. Las
tasas de escape méximas para el proceso de intercambio de carga se
tendrian para densidades de H cercanas a estos valores. Al tomar
en cuenta las consideraciones anteriores, mediante el modelo
propuesto por Kumar et al, se obtuvo un flujo de escape global
promedio méximo de 7.5 x 10° cm’s™' para el lado dfia del planeta,
y un flujo de entre 1.4 x 10° ems™ y 3.5 x 10° cm'®s™ para el
lado noche. Entonces, se cree que el lado dia era la fuente mas
importante de escape de H, si s6lo se considera el proceso de
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intercambio de carga; ademds, el flujo de escape del pasadoc era 2
6rdenes mayor que el gue se tiene actualmente.

Por Ultimo, es importante mencionar gque Kumar et al
consideraron que la formacién de 0,, que siguié al escape de
hidrégeno, no se realizd eficientemente, debido a reacciones
oxidativas superficiales. De no haber sido asi, el aumento en 1la
densidad de 02 atmosférico hubiera disminuido la densidad relativa
de H' y la tasa de escape hubiera sido menor que la estimada
mediante la utilizacién de su modelo. Como el escape no-térmico de
O es peguefio, se cree gque la remocidén de 0, por reacciones
superficiales se didé necesariamente para contar con un escape de H

efectivo.

II.Impacto de oxigeno caliente

€l impacta de oxigena «caliente a ‘'knock an’ es el segundo
proceso no~térmico de flujo de escape considerable que se tiene en
Venus. Este proceso fue sugerido inicialmente por McElroy, vy
consiste en la produccién de &tomos calientes de O por 1la
recombinacién disociativa del O;, los cuales, a su vez, chocan con
el hidrégeno exosférico produciendo 4&tomos de H calientes
no-térmicos, algunos de 1los cuales pueden obtener la energia
necesaria para escapar. Este proceso se representa mediante las

siguientes ecuaciones
. . .
o, +e—>0 +0 ( 6.3)
0 +H — 0 +H ( 6.4 )

McElroy, junto con otros investigadores, estimé una tasa de
escape de H de ¢__ = 8 x 10° em%s™!
proceso se realiza eficientemente en el lado noche de la atmdésfera
actual de Venus, ya que el miximo ionosférico de O; se sitGa a
145 km de altitud, justo por debajo de la exobase que se sitGa a
~152 km de altitud. Como ya se habia mencionado, el nivel actual
de la exobase se determina por la densidad del oxigeno atémico,
que es de 3.4 x 10% ecm™® a 152 km de altitud. Sin embargo, en el

para este proceso [32). Dicho
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pasado, el nivel de la exobase hubiera estado determinado por la
densidad de H. Ahora bien, la escala de altitud del 0, es muy
pequefa (~5km} comparada con la escala de altitud del H (~100km),
Y la regidén donde mayor cantidad de o' es producida es de tan sélo
~20 km alrededor del méximo de O; Entonces, para una exobase
situada muy por arriba del maximo de 0;, el proceso de produccién
de H por impacto de O caliente debe haber sido ineficiente, ya
gue los &tomos de H" deben haber chocado con los &tomos frios de
H, cediéndoles energia térmica antes de llegar a la exobase de
donde podrian haber escapado. Por lo tanto, la pérdida de H, dada
por el proceso de impacto de oxigeno caliente, s6lo es
significativa en el presente.

Si se suman las pérdidas de hidrégeno dadas por el flujo de
escape por intercambio de carga entre H' y H, calculado por Kumar
et al, y el flujo de escape por impacto de oxigeno caliente,
calculado por McElroy et al, es posible explicar la pérdida de un
océano de 40 cm de profundidad durante el tiempo de vida del
Sistema Solar {19.2]. Esta cantidad no es despreciable si se
recuerda que la mayor pérdida de hidrdégeno de la atmbésfera de
Venus, en el pasado, se realizé principalmente por escape
hidrodin&mico, y no por procesos no-térmicos.

Por Gltimo, es interesante comentar gque el proceso de impacto
de O caliente puede dar la cantidad de energfa necesaria para gque
los atomos de H escapen, pero no para gue los &dtomos de deuterio
lo logren. Por lo tanto, se tiene un fraccionamiento de D/H con un
100% de eficiencia. Sin embargo, el flujo de escape debido al
intercambio de carga es mucho mayor, Yy su eficiencia de
fraccionamiento, aunque grande, no tiene el 100% de eficiencia.

III.Reacciones ion-molecula

El tercer proceso con una tasa de escape significativa es el
de flac neaccicnea BGn-matécufa. Si la densidad de H, es 1lo
suficientemente alta, se produce una reaccién entre el o' Yy el H?
con una subsecuente recombinacién de OH' gue genera &tomos de
hidrégeno calientes no-térmicos, como se describe en el siguiente
par de ecuaciones
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0+ H—— OH" + H ( 6.5 )
O+ e — 0 + H' ( 6.6 )

El flujo de escape de este mecanismo depende, en gran parte,
de la razdén de mezcla del H,, la cual es incierta inclusive para
la atmbésfera actual. Si el 1i6én de masa 2, medido por el
espectrdmetro del vehiculo espacial Pionero Venus, es H;, entonces
la abundancia de H2 es de 10 partes por millén (ppm) y la tasa de
escape de hidrégeno del lado dia es de -10° cm™®s™’ [34). Esta
identificacién del H; con el ién de masa 2 estd apoyada por las
mediciones hechas por los vehiculos espaciales Venera 13 y Venera
14. Dichas mediciones dieron valores para la razén de mezcla del
H, de 25 * 10 ppm cerca de la superficie. Sin embargo, si el ién
de masa 2 es D', entonces la razén de mezcla del H2 es baja, y, en
consecuencia, su tasa de escape es insignificante. La
identificacién del D° con el ién de masa 2 est& apoyada por 1la
deteccidn de hidrégeno, deuterio y oxigeno en la gota de una nube
realizada por el espectrémetro del vehiculo espacial Pionero Venus
{35].

En el lado noche, en la regién del planeta situada justo
antes del amanecer, la medicidén del ién de masa 2 ha indicado gque
la proporcién de H2 del lado noche con respecto al lado dfa puede
ser de 200 a 1, si 1la principal fuente de ionizacién 1la
constituyen los impactos con electrones energéticos. Adem4is, la
densidad de 0" en el lado noche es de ~5 % su valor en el lado
dia. La combinacién de estos dos valores ha fijado un valor de
-2 x 10° cm?s™ a la tasa de escape del H del lado noche. En
conjunto, las fuentes del lado dia y del lado noche producen una
tasa de escape de 5 x 10° cms™.

Se cree que en el pasado, el H2 pudo haber sido mAs abundante
por la mayor proporcién de liberacién de gases del interior del
planeta o por las reacciones del Hzo atmosférico con los minerales
de la corteza. Normalmente, 1la razdén de mezcla de Hz es de
aproximadamente un 10% de la razén de mezcla de H en la homopausa.
Sin embargo, una mayor abundancia de H, no daria una tasa de
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escape mayor de la fuente 0‘-H2, ya gue el aumento de H2
implicaria un aumento en la densidad de H que disminuiria, a su
vez, la densidad de 0°, debido al intercambio de carga 0'-H. Por
lo tanto, el proceso de reacciones ién-molécula para la pérdida de
H al espacio interplanetario sélo es importante en la actualidad.

Erosion del viento solar

Si se supone gue Venus contd inicialmente con un aporte de
agua igual al equivalente de un océano terrestre, el viento solar
constituye otro proceso no-térmico que puede explicar el faltante
de agua en la atmdésfera de este planeta. El hecho de gque Venus
haya contado con dicha cantidad de agua es muy factible, ya que se
cree gque tanto la Tierra como Venus se formaron en la misma regién
de la nebulosa solar y que, por lo tanto, durante un periodo largo
de tiempo, ambos fueron lo suficientemente masives
como para intercambiar planetesimales entre si. Los planetesimales
de la Tierra deben haber sido ricos en agua, y, por lo mismo,
Venus recibié una cantidad significativa de este elemento.

Venus cuenta con un campo magnético intrinseco; sin embargo,
el valor de la.intensidad del campo magnético en su superficie no
es ni la diezmillonésima parte del valor terrestre (0.6 gauss). En
el caso de la Tierra, en la direccién Sol-planeta, la
magnetopausa3 se localiza a 66,000 km del centro del planeta, que,
comparado con los 6,380 km del radio terrestre, da una extensién
de la magnetopausa de aproximadamente 10 radios terrestres. Esta
distancia distancia es lo suficientemente grande como para impedir
que los electrones y protones, gque forman al viento solar,
interactien con su atmésfera. Por otra parte, eh Venus, en 1la
direccién planeta-Sol, la magnetopausa se encuentra a tan sélo
6300 km del planeta, que, comparado con los 6050 km del radio
3 La magnetopausa es la parte que marca el limite del campo
magnético intrinseco del planeta debido a su interaccién con
el campo magnético solar, el cual es acarreado por el viento
solar. La distancia a la que se encuentra la magnetopausa del
planeta varia de unos cuantos radios planetarios, en la

direccidén Sol-planeta, hasta miles de radios, en la direccién
opuesta al Sol,
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Figura 6.7. Geometria de la regibén de interaccitn del
viento solar con la ionosfera de Venus en el plano
perpendicular a la ecliptica. Figura tomada de la
referencia [36].

planetario, da una distancia equiparable al mismo. Como
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consecuencia, se tiene que la parte alta de la atmdésfera, o, de
manera mas especifica, la ionosfera, interactia directamente con
las particulas del viento solar. Las capas superiores de 1la
ionosfera se comprimen hacia el planeta y el viento solar es
forzado a fluir en su entorno. Lo anterior fue determinado por 1la
observacién de que la ionosfera del ©planeta no disminuia
gradualmente con la altura, sino gue terminaba de manera abrupta a
unos cuantos cientos de kildmetros de su superficie. Por lo tanto,
la ionosfera posee un limite superior bien definido, al cual se le
llama la ionopausa [16]. Ver figura 6.7.

En la ionopausa se tiene un balance entre la presién cinética
de las particulas del viento solar y la presién térmica de las
particulas ionosféricas que chocan con ellas. Este balance se
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Figura 6.8. Acumulacién de las lineas de campo del
viento solar alrededor de la ionosfera de Venus., Figura
tomada de la referencia [36].
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produce mediante un proceso electrodindmico que genera una regién
magnética externa a la ionopausa. El1 viento solar conserva el
flujo magnético en el gque se desplazd originalmente, esto es,
arrastra las lineas del campo magnético solar (su valor es de
~107 gauss). Cuando el viento solar incide sobre el obstdculo
ionosférico, 1las 1lineas de campo gque arrastra se acumulan
alrededor de dicho obstédculo, formando una regidén externa a la
ionopausa, en donde la intensidad magnética aumenta hasta casi 10
veces. Esta regidén se observa en la figura 6.8, y constituye la
llamada barrera magnética. La presién del campo magnético,
presente dentro de la barrera magnética, es comparable al valor de
la presién cinética del viento solar incidente. Conforme las
particulas del viento scolar avanzan hacia la ionopausa, la presién
cinética es remplazada gradualmente por un aumento en la presién
del campo magnético gque arrastran. Durante la interaccién con el
material ionosférico, el viento solar, que viaja a 300 km/s (esta
velocidad es bastante mayor que la velocidad del sonido local), se
frena bruscamente, mientras aumenta considerablemente su densidad,
temperatura e intensidad magnética. Por fuera del frente de
choque, el campo magnético del viento solar posee aproximadamente
el doble de su valor original; este valor continda aumentando
conforme se acerca a la ionopausa. Al cruzar la ionopausa, la
intensidad del campo magnético decrece r&pidamente, incluso se han
llegado a registrar valores menores que los medidos para el viento
solar en regiones 1lejanas de la interaccién. Lo anterior es
consecuencia de la baja magnetizacién interna de Venus [36].

Sin embargo, dentro de la ionopausa, se han detectado, en
algunas ocasiones, pulsos magnéticos de gran intensidad. Estos
pulsos parecen estar relacionados con los procesos de interaccién
que se dan en la ionopausa. Su configuracién es de una cuerda
trenzada en las que se enroscan las lineas de campo de manera
helicoidal.

El hecho de gque la ionosfera de Venus sea comprimida por el
viento solar le da un cardcter de fluido a este plasma. Esto
era algo inesperado, debido a la baja densidad de particulas que
posee dicho viento en la vecindad de Venus (10 cm’). Esta
densidad tan baja da un camino 1libre medio del orden de 1la
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distancia entre el Sol y Venus (~ 108 millones de kilémetros). Por
lo- tanto, las particulas préacticamente no chocan Yy, en
consecuencia, no transmiten informacién directamente, como en el
caso de un fluido.

Para este caso, se han propuesto otros medios de comunicacién
distintos al de las colisiones coulombianas de las particulas del
viento solar con las particulas ionosféricas. E1 movimiento que
siguen 1las particulas eléctricamente cargadas alrededor de las
lineas de fuerza del campo magnético genera, en algunos casos, un
ordenamiento estadistico similar al encontrado en un fluido. Esto
se debe a gue el movimiento de giro de cada particula produce
campos eléctricos Y magnéticos locales que afectan el
comportamiento de otras particulas ([36].

Esta explicacién también seria valida para el viento solar en
la vecindad de la barrera magnética del planeta; sin embargo, para
este caso, parecer ser gque son otro tipo de fendmenos los due
validan el comportamiento de fluido del viento solar. El viento
solar estéd expuesto a la contaminacién producida por la presencia
de particulas de origen planetario gue se encuentran por fuera de
la ionopausa. Estas particulas proceden de 1la fotoionizacién
realizada por los rayos ultravioleta del Sol. Las particulas
neutras de la alta atmésfera, principalmente Atomos de H y O, no
se acoplan electrodinamicamente con el viento solar, por o cual
pueden situarse a altitudes mayores que la altitud de 1la
ionopausa. Como consecuencia, se tiene un componente de material
neutro de origen planetario a grandes alturas, gque, al ser
ionizado por 1la radiacién solar, 1libera iones positivos y
electrones que interaccionan localmente con el viento solar. Esta
interaccién provoca movimientos de giro alrededor de las lineas de
fuerza del campo, lo cual produce, anidlogamente al caso
anterior, campos eléctricos y magnéticos. De esta actividad
electromagnética resulta un acoplamiento efectivo entre las
particulas solares y las particulas ionosféricas a través de
seflales electromagnéticas de carécter turbulento [36}.

El caréacter turbulento de la interaccién se observa en la
manera como se desplaza el viento solar hacia los flancos de la
ionosfera y hacia el hemisferio nocturno del planeta. En la regién
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del terminador! 1la velocidad del gas solar inmediato a la
ionopausa es menor gue la velocidad con la que fluye en regiones
lejanas de la zona de interaccidén. Esto describe un gradiente
transversal de velocidades, en lugar de un perfil uniforme como el
que se exhibe por fuera de los obstédculos de caricter magnético de
otros planetas. Cerca del terminador, a 150 km de altitud, 1la
velocidad del viento solar es de 150 km/s, mientras que, a una
altitud de 2,500 km, la velocidad alcanza valores de 300 km/s. Se
cree que lo anterior se debe a una interaccién de tipo viscoso
entre el viento solar y el material ionosférico; esto es, el
viento solar pierde momento al transferir una fraccién de su
momento cinético a las capas superiores de la ionosfera por medio
de una interaccién viscosa. De esta forma, el viento solar debe
arrastrar particulas ionosféricas al lado noche del planeta.

También las particulas neutras y ionizadas, gue contaminan el
viento solar, se pueden llevar parte del momento cinético de éste.
En este caso, se produce una transferencia de carga entre el H'
del viento solar y el H atmosférico. El nuevo &tomo de hidrégeno
formado se desplazard con la velocidad del viento solar, mientras
gue el nuevo protén se desplazard a una velocidad menor,
teniéndose una pérdida efectiva del momento cinético incidente,
Sin embargo, la pérdida de momento cinético por su transferencia a
las particulas contaminantes no es un proceso gque justifique
totalmente la deficiencia de momento cinético del viento solar.
Ademds, en esa regidén de interaccién, el viento solar manifiesta
caracteristicas incompatibles con los efectos de las particulas
contaminantes. Por ejemplo, la interaccidén entre el viento solar y
las particulas contaminantes debe producir un enfriamiento neto
del flujo, debido a gque las particulas ionosféricas tienen una
temperatura gue es dos 6érdenes menor gue la del viento solar. Sin
embargo, cerca de la ionopausa, la temperatura del viento solar
aumenta, para después disminuir al moverse alrededor del frente de
choque del planeta. Por otro lado, cerca del terminador, se ha
detectado que la temperatura del gas solar experimenta un segundo
Y Terminador: linea que divide, en los planetas y satélites, a la

parte de la superficie iluminada por el Sol de la parte
obscura.
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aumento, justo en la regidn en gque el viento solar viaja a bajas
velocidades. Este aumento de temperatura se puede deber a una
interaccién viscosa, por lo debe existir una conversién de la
energia cinética incidente en energia térmica de las particulas.
Otro factor, gque hace pensar en una interaccién viscosa, es 1la
disminucién de 1la velocidad de las particulas de las capas
superiores de la ionosfera, gque se desplazan al 1lado noche,
conforme la altitud decrece.

Se ha sugerido que el desplazamiento de particulas
jonosféricas del 1lado dia al lado noche se puede deber a 1la
diferencia de densidades ionosféricas entre los dos 1lados; sin
embargo, esta explicacién no es satisfactoria, ya gque 1las
velocidades ionosféricas son mayores gque la del sonido, dando
condiciones de flujo supersénico que no pueden ser 3justificadas
por diferencia de concentraciones.

Ahora bien, al igual que para el caso del lado dia, 1la
ionosfera del lado noche de Venus presenta un acotamiento. Esto no
se puede deber a gque el viento solar ejerza una presién gque
comprima la ionosfera. Sin embargo, algunas condiciones presentes
en la regién del terminador pueden explicar esta conpresién. Es
conveniente mencionar gue la altitud de la ionopausa varia con la
temperatura. Esta variacién puede ir desde unos cuantos cientos de
kildémetros hasta cerca de 3000 km. Relacionada con esta variacién,
existe una dependencia entre la posicién de la ionopausa nocturna
y la densidad de energia cinética del viento solar incidente. Al
igual que en el lado dia, la ionopausa tiene menor altitud a mayor
densidad de energia cinética. Ademé&s de la variacién debida a 1la
densidad de energia cinética del viento solar, la ionopausa
nocturna muestra una fuerte distorsién: tiene mayor altitud a
menor latitud y menor altitud a mayor latitud. Esto implica que,
entre otras cosas, la barrera magnética, situada por delante de 1la
ionopausa diurna, debe ser muy débil cerca de los polos. Esto se
debe, probablemente, a gue las lineas de campo estdn orientadas en
direccién paralela al plano de la ecliptica, con lo cual no
tienden a acumularse, como era el caso para bajas latitudes. La
débil barrera magnética dard como resultado un mayor contacto
entre las dos poblaciones, la de particulas del viento solar y la
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de particulas de 1la ionosfera, y, por 1lo tanto, una maybr
turbulencia. Por lo anterior, se dar& una mayor viscosidad,
produciéndose un mayor arrastre de particulas hacia el lado noche
y una disminucién de 1la velocidad del viento solar. A bajas
latitudes, el campo magnético acumulado alrededor de la ionopausa
provocard un menor rendimiento del proceso viscoso.

Debido al calentamiento que sufren las particulas del viento
solar al interaccionar viscosamente con la ionosfera en la regién
del terminador, se produce un aumento local de presién. Este
aumentc produce una expansién del gas solar, el cual al no
encontrar ningin impedimento en las regiones polares, se mueve Yy
entra de lleno en el interior de la cavidad gue las lineas de
campo magnético forman a bajas latitudes por detrds del planeta.
Se cree que este fenémeno es el gque acota la ionosfera del lado
nocturno del planeta [36]. Del lado dia, la presién magnética de
las 1lineas de campo acumuladas impide gue el viento solar se
desplace a bajas latitudes. E1 movimiento hace que las particulas
de la ionosfera polar se alejen gradualmente del planeta conforme
bajan de latitud, alcanzando grandes altitudes cerca del ecuador
del lado noche.

La erosién del viento solar produce estructuras ionosféricas
exteriores llamadas nubes ionosféricas. Se cree gque la accién de
cambios repentinos en la presién del viento solar puede causar
oscilaciones inestables de gran amplitud que producen la ruptura
de grandes masas de material ionosférico. Estas masas pueden
quedar aisladas de 1la ionosfera y aparecer como nubes que son
arrastradas por el viento solar hacia el espacio interplanetario.
Estas nubes tienen un di&metro de ~1500 km y una densidad de 10°
particulas/cm’, con velocidades de 5 a 10 km/s. Estas nubes
constituyen una pérdida importante de material atmosférico. Ademéas
de las nubes, el viento solar también provocara una erosidén menor,
pero de manera mis constante, debido a las particulas ionosféricas
contaminantes qgue se le incorporan.

Si la descripcién del proceso realizada hasta aqui es cierta,
mediante el proceso de erosién del viento solar, es posible
justificar la pérdida de un océano de 1 millén de km’ a través de
tiempo de vida de Venus.
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Para concluir la seccién de escape atmosférico de Venus, se
puede resumir el escenario que se tuvo en el planeta Venus de 1la
siguiente manera: primerc, un periodo de escape hidredindmico en
la atmdsfera de vapor del planeta, durante el cual se pudo perder
hasta el 98% del hidrbgeno atmosférico; y segundo, un largo
periodo de escape dominado por el intercambio de carga o,
posiblemente, por un periodo de fuerte erosién atmosférica, debida
al viento solar.

ESCAPE NO TERMICO EN MARTE

PERDIDA DE HIDROGENO EN MARTE

El escape de hidrégenc de la atmésfera de Marte se debe
principalmente a el escape térmico de &tomos de H y moléculas de
Hz' y al intercambio de carga del hidrégeno, Los A&tomos de
hidrégeno se producen por reacciones que involucrap al H,, siendo
las mds importantes las que se describen a continuacién

H, + 0('D) —— H + OH
. +
H, + €O, — COH' + H
cozn’ +e-—Co +H
Hz + hy ——> H + H

La abundancia de H2 estd controlada por la densidad de 02. La
retroalimentacién que se tiene entre estos dos elementos se
describe de la siguiente manera: cuande la densidad de 0, aumenta
(decrece) por el decremento (incremento) de la tasa de escape del
oxigeno, la densidad de H2 vy la tasa de escape de H deben decrecer
(aumentar). Este mecanismo impone un escape de oxigenoc igual a la
mitad del escape de hidrégeno. El valor de la tasa de escape
calculada por McElroy es de 1.2 x 10° em?s™, que corresponde a
los valores calculados por los datos obtenidos por el Marinero 9
[19.2].
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De los valores anteriores, se cree que Marte ha perdido el
equivalente a un océano de 2.5 m gque cubriera enteramente el
planeta. Esta estimacién puede incrementarse en un factor de 4 a
8, si las variaciones en la radiacién ultravioleta del Sol son
importantes. Sin embargo, los cantidades de agua gue se cree que
se perdieron (entre 10 y 20 m) son muy pegquehas en comparacién con
la cantidad de agua que se cree existié, alguna vez, en el
planeta. Los procesos por los cuales se cree gue se producen
4tomos calientes no-térmicos en Marte son practicamente los mismos
gue para el caso de Venus, por lo cual ya no se volveran a
explicar. El1 intercambio de carga del hidrégeno continda siendo el

proceso de escape principal.

PERDIDA DE OXIGENO EN MARTE

En el caso del escape de hidrégeno de la atmosfera venusina,
los &tomos ra&pidos de oxigeno pueden contribuir al proceso de
escape pero no escapar ellos mismos, por lo que forman una corona
no-térmica en las partes altas de la atmbésfera. Tal corona se
forma tanto en Venus como en la Tierra, ya que la energia del
enlace quimico gque se rompe del 0; al sufrir una recombinacién
disociativa es menor que la energfia de escape del &tomo de
oxigeno. Sin embargo, la gravedad de Marte es mucho menor, y la
energia de escape es de tan sbélo 0.125 de eV por unidad de masa
atdmica, o de 1.99 eV para un &tomo de O. Estas energias caen
dentro del intervalo de la energfa liberada por el rompimiento de
un enlace quimico. Como comparacién, la energia de escape por
unidad de masa atémica en la Tierra es de 0.6 eV [20].

Los &tomos calientes de O son producidos principalmente por

la siguiente reaccién

. .

o2 + e — 0 + 0 + 5ev
Se cree que cada uno de los &tomos tiene una energia cinética de
2.5 eV después de la neutralizacién, lo gue es mayor gque la

energia de escape, y que el vector velocidad de uno de ellos se
sitGa por arriba de la horizontal. Por lo tanto, cada reaccién,
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como la anterior, que ocurre por arriba de la exobase, produce un
&tomo de oxigeno que escapa: [37).

En 1972, McElroy calculé un flujo de escape para el oxigeno
de 6 x 10° cm’’s™, al considerar gque la ionosfera de Marte se
compone, en gran parte, por 0: y gue la altitud de la exobase se
determina uUnicamente por la c&hcentracién de COZ; la altitud de la
exobase utilizada en el modelo de McElroy era de aproximadamente
200 xm. Este flujo de O es casi igual a la mitad del flujo de
escape de H. Adem&s, McElroy propuso gue las reacciones guimicas
cerca de la superficie formarian un sistema de retroalimentacidn
que estabilizaria el flujo de H a este valor, con lo cual el flujo
practicamente no es limitado por la difusién [14}.

Ahora bien, como la tasa de produccién de &tomos calientes de
oxigenc, gque pueden escapar, depende de la altitud relativa
existente entre la exosfera y la ionosfera, el aumento de la
altitud exosférica, por la adicién de componentes &atomicos tales
como O, He y H, puede suspender el flujo de escape de oxigeno. Lo
anterior se debe a gue si el nivel de la exobase se eleva muy por
arriba de la ionosfera, entonces los &tomos de oxigeno calientes
producidos en esta dltima capa pierden su energia, mediante
colisiones, antes de llegar a la exobase, donde podrian haber
escapado. W. C. Knudsen cree que, a la altitud de la exobase,
razones de densidad entre el helio y el Co, mayores o iguales que
1/11 y entre el oxigeno y el Co2 mayores o iguales que 4/11, esto
es, para Nc(He)/Nc(Coa) z 1711y NC(O)/NC(COZ) z 4/11, el
incremento en la altitud relativa entre la exosfera y la ionosfera
haria imposible el escape de O (Nc es la densidad de numero en el
nivel critico o exobase) (37].

Ademds, Knudsen considera que los &tomos de oxigeno gque
escapan pueden, a su vez, producir un flujo de &tomos de He por
colisién [37). Este escape se explicard en la siguiente seccién.

PERDIDA DE HELIO EN MARTE

Conforme los &tomos de oxigeno escapan de la atmbsfera de
Marte, alqgunos de ellos chocan con &atomos ‘He, impartiéndoles 1la
suficiente cantidad de energia para que puedan escapar. De los
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étoﬁos calientes de O producidos por la recombinacién disociativa,
la mitad de ellos se encuentran en su estado base y la otra mitad
en un estado metaestable 'D. Las colisiones entre &tomos de O en
estado base y ‘He deben ser elasticas, ya que los &tomos de
oxigeno no pueden ser excitados a un estado !D mediante una
colisién; por lo tanto, para este caso, el momento se debe
conservar. Por otro lado, las colisiones en que los &tomos de O
pasan del estado metaestable D al estado base si son posibles,
aungue la seccién transversal de colisién entre el helio y el
estado metaestable, athw es menor comparada con la seccién
transversal de colisién elé&stica, Cer0" Knudsen ha calculado que
Cyep ©S aproximadamente 0.70Hh0. Por lo tanto, la mayor parte
de las colisiones son de tipo eldstico. Las tasas de escape del
‘e, calculadas por Knudsen, varian entre 10° cm2s™}, para
N_(0)/N_(CO,) = 1 y N (He)/N (CO,) = 107°, y 2 x 10° cm®s™', para
NC(O)/NC(COZ) = 0.1 y Nc(He)/NC(COZ) = 5 x 1072, De los valores
anteriores se deduce que el mayor escape de helio se tiene para
densidades menores de oxigeno y densidades mayores de helio en la
exobase [37]. Los intervalos tan amplios, dados anteriormente por
Knudsen, se deben a gque no se tienen mediciones para la densidad
de He, por lo gque Gnicamente es posible fijar limites superiores e
inferiores para la misma.

Al igual que para el caso del helio, los &tomos calientes de
O pueden contribuir a la pérdida de hidrdégeno del planeta. Sin
embargo, esta pérdida es insignificante en comparacién con el
flujo de escape térmico de H, el cual es varios 6rdenes mayor que
el que resulta de la pérdida por colisiones.

PERDIDA DE NITROGENO EN MARTE

La pérdida de nitrégeno de la atmésfera de Marte se basa
también en la menor energia de escape gue necesitan los elementos
por unidad de masa atdémica. En 1971, Brinkmann sugiridé que 1la
pérdida de nitrégeno de la atmésfera de Marte se puede deber al
escape de estos &tomos que sigue a una fotélisis de nitrégeno
molecular, Nz, dada por fotones altamente energéticos (A < 992 X).
También mencion®é la recombinacién disociativa de iones moleculares
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como otra posibilidad para alcanzar la energia de escape. En 1972,
McElroy mencioné que la tasa de escape del nitrégeno tiene valores
significativos [14]}.

La relevancia de este trabajo se percibidé hasta el momento en
que los resultados de 1los experimentos llevados a cabo por la
misién Vikingo en el planeta Marte mostraron un enriguecimiento en
la razén isotépica de nitrégeno. El nitrégeno es un elemento sobre
el gque se tiene un interés particular. Esto se debe a que es uno
de los principales nutrientes biolégicos. Actualmente la cantidad
de nitrégeno en la atmésfera de Marte es 200 veces mAs baja de lo
que se esperaria en proporcién con la cantidad que se tiene en la
Tierra. Algunas de las pruebas realizadas por la misidén Vikingo
establecieron gque para el caso de otros elementos quimicos, como
el oxigeno y el carbono, la abundancia relativa de sus isdtopos es
muy parecida a la que se tiene en la Tierra. Por ejemplce, para el
caso del oxigeno, 1la proporcién existente en Marte entre el
oxigeno con nimero de masa 18 (mo) y €l oxigeno con nimero de
masa 16 (“0), que es el mé&s comin, es de 0.0020, mientras que
para la Tierra esta misma proporcién es de 0.00204. De lo cual se
puede observar gue Marte no es mis rico en ‘°o gque la Tierra. Sin
embargo, para el caso del nitrdgens, la proporcidén existente en
Marte entre '°N Yy YN es ge 0.0064, qgue al compararlo con el valor
terrestre de 0.00368 da una diferencia notable. Lo anterior guiere
decir que la atmésfera marciana est& enriquecida en un 75% en 5y
con relacién a la Tierra. Debido al origen comin de estos dos
planetas terrestres, se cree que la cantidad de volitiles que
tenian después de su formacién debié haber sido muy parecida. Es
por ello que se piensa que Marte debe haber perdide una cantidad
apreciable de N'' a través de los 4,600 millones de afios que tiene
de existencia.

Hoy en dia, se cree que fueron tres los procesos mediante los
cuales se pudieron producir &tomos ré&pidos de nitrégeno en 1la
exosfera de Marte que tuvieran la suficiente cantidad de energia
para poder escapar del campo gravitacional. Estos procesos son:

1) la recombinacién disociativa de iones de nitrégeno (N;);
2) la disociacién del NZ, causada por el impacto de electrones;
3) la predisociacién del Nz’

189



La recombinacién disociativa es un procesc en dos partes. La
primera parte consiste en la extracciédn de electrones de las
moléculas de nitrdgeno que se encuentran en la parte alta de 1la
atmésfera por medio de la luz ultravioleta proveniente del Sol. La
segunda parte es la recombinacién posterior de estos electrones
con el nitrégeno ionizado. El proceso se describe con el siguiente
par de ecuaciones

Recombinacidén Disociativa
N, + hv —s N; + e
nz'+e—-—~»n'+n' ( 6.7)

Como Marte es un planeta pequefio con una fuerza gravitacional
equivalente a una tercera parte de la fuerza gravitacional
terrestre, una reaccién, como la descrita en la ecuacién (6.7),
puede dar la suficiente cantidad de energia como para separar la
molécula de nitrégeno y ademas dotar a los &tomos con la velocidad
suficiente que les permita alcanzar la velocidad de escape del
campo gravitacional del planeta. De esta forma, el nitrdgeno, que
normalmente no tiene la energia térmica necesaria para poder
escapar del campo gravitacional marciano, puede hacerlo después de
adquirir energia mediante un proceso guimico como el de 1la
recombinacién disociativa.

Para el caso de la disociacién de N, por el impacto de
electrones y la predisociacidon del N, descritas respectivamente
por las ecuaciones (6.8) y (6.9}, el resultado vuelve a ser el
mismo. Los &tomos de nitrégeno adquieren al final la cantidad
necesaria de energfia que les permite escapar del campo
gravitacional de Marte.

Disociacién por impacto de electrones
L L
e+ N ———e + N + R { 6.8 )

2

Predisociacién del N,
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hv+N2—————N+N ( 6.9 )

Sea cual sea el proceso gue se utilice para dar energia a los
Atomos de nitrégeno, solo el Yy escapa, Ya gque el 1SN es mucho
mds pesado y requeriria de mnucha mds energia para alcanzar la
velocidad de escape. Es por esto que la proporcién de N ha ido
aumentando con el tiempo. En el caso de la Tierra, como su campo
gravitacional es wm&s fuerte, ni siquiera el N puede escapar.

PERDIDA DE ELEMENTOS POR LA ACCION EROSIVA DEL VIENTO SOLAR EN
MARTE

Actualmente, Marte es un planeta &rido y seco; sin embargo,
se cree que éste no ha sido el estado del planeta durante toda su
existencia. Es muy posible gue en el pasado la temperatura del
planeta haya sido mayor, hasta el grado de permitir la existencia
de agua liquida sobre su superficie (la temperatura media actual
es de 215 k (-58 °C)). Esta hipétesis se basa en los rasgos
geomorfolégicos gue existen en el planeta, dentro de las cuales se
encuentran redes de valles y canales por los gque pudo fluir agua
en el pasado. Seqln algunos cé&lculos hechos por distintos
investigadores, la cantidad de agua que se cree existié en el
planeta varfa desde ~50 m hasta 1 km. La cantidad de 50 m fue dada
por R. Greeley. Su estimacién se basa en la cantidad de agua gque
el volcanismo debe haber aportado a la atmésfera de Marte a 1lo
largo de su existencia. Por otro lado, la cantidad de 1 km fue
dada por M. H. Carr, el cual basa su estimacién en el volumen de
agua que los canales presentes en la superficie maréiana pueden
transportar [38; 39; 40].

Hoy en dia, Marte tiene una presién superficial muy baja
(~6.1 milibares), lo que provoca gque cualquier cantidad de aqua
liquida en su superficie se evapore instantdneamente. Si en el
pasado Marte conté con una atmésfera mas densa, entonces la
existencia de agua liguida en la superficie del planeta debe haber
sido posible. En el capitulo 2 de esta tesis se expusoc un modelo
segin el cual es posible que la atmésfera primitiva de Marte haya
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sido mds masiva. Si se supone gue en el pasado Marte conté con una
atmésfera de 1 bar de CO,, entonces las condiciones primitivas
hubieran sido favorables para este preciado liguido.

Por otro lado, el co, es removido de la atmdsfera mediante la
intemperizacién, cuyo producto final es la formacién de
sedimentos de carbonato, y por la fotodisociacién, a la cual el
CO2 est8 altamente expuesto. El1 proceso de fotodisociacién se
describe mediante la siguiente ecuacién

Co, + hv —— €O + 0 (hv < 2275 &)

or otro lado, el proceso de regeneracién atmosférico de Co2 en el
Marte primitivo se debe haber llevado a cabo principalmente por 1la
recombinacién de CO con o, v O, mediante una colisién de tres
cuerpos. Este proceso ha demostrado ser bastante ineficiente, por
lo que si estos procesos fueron los Unicos gue dominaron el ciclo
atmosférico de CO, en el Marte primitivo, se ha calculado que 1la
atmésfera de 1 bar de CO, hubiera desaparecido en un periodo de
3,500 ahos. Por lo tanto, debe haber existido otro proceso de
regeneracipn dd co, a la atmdsfera.

Durante los primeros mil millones de afos, el volcanismo pudo
haber regenerado gran parte del biéxido de carbono (como uno de
los pasos del ciclo de silicatos~carbonatos). Después de este
periodo, Pérez de Tejada ha sugerido gue la recombinacién del €O
con el OH, producto de 1la fotodisociacién del agua, pudo
reconstituir el co, a la atmbsfera [41]. Este proceso se describe
mediante el siguiente par de ecuaciones

H,0 + hy — 0 + OH (hv < 2117 &)
( 6.10 )
CO+OH—-——-)C02+H

Entonces, mientras el planeta conté con agua 1liguida en su
superficie fue posible mantener una atmésfera densa de €o,. Este
hecho da una retroalimentacién entre el Hzo y el Coz, la cual se
puede describir de 1la siguiente forma: la presencia de una
atmésfera densa de €O, generd ciertas condiciones favorables en el
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planeta que permitieron la existencia de agua liquida en el mismo;
por otro lado, la presencia de HO en el planeta permitié 1la
manutencidén de una atmdésfera densa de COZ. Cuando el agua liguida
desaparecid de Marte comenzé el proceso de extincién del co,. Se
cree gue el contenido actual de la atmésfera es producto de 1la
liberacién de co, superfical, el cual habia sido previamente
absorbido.

El proceso de regeneracidédn atmosférico, descrito por las
ecuaciones (6.10) implica una producciédn de H, 0 yzo, gue deben
haber dominado la parte alta de la atmésfera primitiva del
planeta. El1 escape térmico y los escapes no-térmicos, descritos
hasta el momento, pueden explicar una pegquefa parte de esta
pérdida. Sin embargo, existe una pérdida que no ha podido ser
justificada por ninguno de los proceso anteriores.

Al igual gue en el caso de Venus, el campo magnético
intrinseco del planeta es muy pequefio. La altitud a la cual se
localiza la magnetopausa es de 4,000 km, mientras gque el radio del
planeta es de 3,400 km. Por lo tanto, en este caso, el viento
solar también tendr& una accidn erosiva sobre la parte alta de la
atmésfera del planeta.

Pérez de Tejada ha presentado un modelo para explicar la
pérdida de elementos de la atmésfera de Marte utilizando 1las
siguientes suposiciones:

1) Marte conté inicialmente con una atmésfera densa, con lo
menos 1 bar de presién superficial.

2) Los principales componentes atmosféricos eran CO, y vapor de
agua.
3) Mientras existidé agua ligquida en el planeta, el vapor de
agua continud siendo un constituyente mayor de la atmésfera.
5) El campo magnético de Marte ha sido débil a lo largo de la
mayor parte del tiempo de vida del planeta. Posiblemente,
sblo fue lo suficientemente fuerte como para proteger la
densa atmésfera del planeta durante los primeros mil millones
de afios de existencia de la misma.

6) La interaccién del viento solar que se tuvo con la atmésfera
primitiva marciana fue 1la misma que la gque se tiene
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actualmente entre el viento solar y la atmésfera de Venus.

Si se consideran las suposiciones anteriores, el problema de
la erosién del viento solar es igual al descrito en la seccién
correspondiente a la erosidn del viento solar en la atmésfera de
Venus, por lo que ahora el estudio se limitard a la presentacién
de algunos de los resultados obtenidos por medio del modelo de
Pérez de Tejada.

En el pasado, si se escalan los valores, la ionosfera de
Marte debe haber alcanzado altitudes mayores que la ionosfera
actual de Venus. Segin el modelo de Pérez de Tejada, la extensién
de la ionosfera cerca del terminador debe haber sido de 1500 km,
con una densidad entre 5 x 10° Yy 10" em™. E1 valor actual de la
densidad ionosférica es de ~5 cm™ para una altitud de ~2 «x 10° km
cerca del terminador; mediante estos valores se ha podido calcular
un escape, a lo largo del tiempo de vida del planeta, equivalente
a una presién superficial de 250 mb; lo cual constituye una

pérdida insignificante [39].
Resultados obtenidos por medio del modelo de H. Perez de Tejada

Aparte de 1las suposiciones mencionadas anteriormente, el
modelo asumié que debe existir una tranferencia de momento
eficiente del viento solar al plasma ionosférico.

Al considerar esto, los resultados mostraron que existe
pérdida de material ionosférico cuando:

1) & /8 = 2, para una densidad ionosférica de 5 x 10° cm™.
2) 6“/6l z 4, para una densidad ionosférica de 10 em™.

donde 6“ se define como ef g@nasan del {luja de mamenta efectiva
en la capa de velacidad® def wienta oatan Yy 61 como e gnasan def
Yuja de mamenta efectiva en e flujo  ionoofénice, el cual tiene
un valor de 1.5 x 10° km. Ambos grosores se ilustran en la figura
s Capa de Velocidad: es la regién donde el viento solar se

vuelve turbulento debido al levantamiento de iones
planetarios contaminantes provenientes de la exosfera.
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Figura 6.9. Geometria de la regién de interaccién del
viento solar con la ionosfera de Marte en el plano
perpendicular a la ecliptica. Se muestran las regiones
que corresponden a 6“ yas. RH es el radio de Marte.
Figura tomada de la referencia (16).

6.9, Para el primer caso, la capa de velocidad tiene gue tener una
anchura tal que 6“ = 3000 kxm, mientras gue para el segundo caso,
la anchura de 1la capa de velocidad tiene dgue ser tal gue
& = 6000 km [41].

Si se utilizan los valores minimos considerados en el modelo,
esto es, para la regidén cercana al terminador, una velocidad de
flujo ionosférico de 5 km/s y una densidad de nmerc ionosférica
de 5 x 10° cm?, se puede 3justificar una pérdida de material
ionosférico equivalente a un océano de 10 m de profundidad que
cubriera enteramente la superficie de Marte. Si se considera que
los valores de la velocidad del flujo ionosférico y la densidad de
nimero de los iones tuvieron valores mayores que los limites
inferiores mencionados, entonces se puede justificar una pérdida
de agua de 2 a 3 veces la cantidad anterior. Estas pérdidas
equivalen a un flujo de escape de ~ 2.5 x 10° cm™2s”' [41].

Para finalizar, es importante mencionar que la erosién del
viento solar también puede disminuir la densidad de iones O’ en 1la
atmbésfera de Marte; sin embargo, no se conocen las tasas de escape



para este elemento.
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APENDICE

El efecto invernadero es un fendémeno atmosférico de gran
relevancia. Quiz& sea el reponsable de la existencia de vida en
nuestro planeta. Este apéndice explica como se produce dicho
efecto.

EL EFECTO INVERNADERO

Para explicar el efecto invernadero, primero se utilizara un
modelo muy sencillo y, por lo mismo, muy poco realista, para
después poder dar un modelo mds complicado que se apegue mas a la
realidad. Para poder entender lo qgue es el efecto invernadero se
repasarén antes algunos conceptos.

Todas las ondas de luz son ondas electromagnéticas
transversales. Estas ondas se caracterizan porgque cada parte de
ellas vibra perpendicularmente a su direccién de propagacién y
siempre sobre un mismo plano ([6)]. La longitud de onda es 1la
distancia gue existe entre dos puntos iguales de cualesquiera dos
formas de onda consecutivas (por ejemplo, la distancia entre dos
crestas o dos valles). Se representa con la letra griega A.

La frecuencia es el namero de formas de onda gque pasan o
llegan a un punto dado por unidad de tiempo (por ejemplo, el
nimero de crestas o valles gque pasan por un punto fijo cada
segundo). A la frecuencia se le representa con la letra griega v.
La longitud de onda y la frecuencia de una onda transversal se

relacionan mediante la siquiente ecuacién

[+]
i}
>
<

donde c es la velocidad de la luz (c = 299,792 km/s).
Cada onda electromagnética tiene una energia proporcional a
su frecuencia. Esta energia es iqual a [1]

E=hv (7.1
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donde h = 6.62 x 10 °' J.s es la constante de Planck y E es la
energia de la onda electromagnética.

Existe una gran variedad de ondas electromagnéticas, cada una
de ellas con diferente frecuencia y energia. El conjunto formado
por todas estas ondas constituye el espectro electromagnético. En
el espectro electromagnético se encuentran representadas todas las
ondas electromagnéticas, desde las que tienen una frecuencia muy
baja, hasta las gque tienen una frecuencia altisima. No todas las
ondas son visibles para los seres humanos, de hecho sélo una
pequefia parte del espectro puede ser vista por el hombre. A esta
parte del espectro se le 1llama la regién visible; y esta
comprendida entre los 4000 y 7000 A [42}.

Si la intensidad y composicién de una onda es la misma en
cualquier direccién del espacio, se dice que la radiacién es
isotrépica. Cuando una radiacidén isotrépica de longitud de onda A
incide sobre un cuerpo, parte de ella se refleja, otra parte se
absorbe y otra parte m&s se transmite hacia el interior del cuerpo
{1]. A la fraccién de la radiacién que es absorbida por el cuerpo
se le 1llama absorbencia, coeficiente de absorcién o poder
absorbente A,. Un cuerpo que tenga una A, igual a la unidad para
cualquier longitud de onda, esto es, un cuerpo gue absorba toda la
radiacién que le llega a su superficie, se llama cuerpo negro. Un
cuerpo hegro estd en equilibrio termodinamico, por lo que una de
sus propiedades ma&s importantes es que su radiacién depende
Ginicamente de su temperatura. Por lo tanto, la composicién quimica
y el estado fisico del cuerpo no afectan la radiacién del cuerpo
negro, como es el caso de todos los cuerpos reales. A la radiacién
del cuerpo negro, que es una radiacién isotrépica, se le conoce
con el nombre de radiacién equilibrada. Como el cuerpo hegro no
puede perder las condiciones de equilibrio termodiné&mico en 1las
que se encuentra, no puede perder su energia térmica. Es por ello
que absorbe integramente toda clase de radiacidén que le 1llega
{3)}. Otra de las propiedades del cuerpoc hegro es que su poder
emisivo o emitancia radiante E; es proporcional a la cuarta
potencia de su temperatura (1]

1

la emitancia radiante es la energia que emite por unidad de
drea y por unidad de tiempo.
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E =c¢ T ( 7.2)

donde o es una constante (0 = 56.7 x 10-9W/n'\2l<l =
1.33 x 10"2cal/cmzs K‘). A esta expresién se le conoce como la
Ley de Stephan-Boltzmann. La energia se emite en todas las
direcciones y en todas las longitudes de onda. Numéricamente, 1la
energia es igual al &rea limitada por la curva de Planck y el eje
de las abscisas. Las curvas de Planck se ilustran en la figura
7.1,

El poder emisivo de un cuerpo negro a una A dada, definido
por BM’ = dEb/ dXx, estd dado por la ley de Planck

_ 2nc’h 1
B = A5 oPe/ANT_ 7.3
T ¥
-
&

Intensudad Wim' pars A) = lem

Miximo
L 1 1

6000
Longitud de onda. A

Figura 7.1. Distribucién de la energia en el espectro
del cuerpo negro. Se ilustra, como comparacion, la
distribucion de energia en el espectro del centro del
disco solar (linea gruesa). Figura tomada de la
referencia (3]).
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donde k es 1la constante de Boltzmann {3}, Esta ley da una
"distribucidn de la energfia en el espectro del cuerpo negro como la
ilustrada en la figura 7.1.
En esta figura se puede apreciar que las curvas de Planck
tienen un m&ximo caracteristico, el cual que corresponde a

0.288 cm °K
P — ( 7.4 )
T

si la longitud de onda se expresa en centimetros. A esta expresién
se le conoce como la Ley de Wien de desplazamiento del miximo de
radiacién del cuerpo negro. Con el aumento de la temperatura el
madximo de radiacién se desplaza hacia la zona de onda corta del
espectro. El valor EAux para el mdximo es proporcicnal a T%
también este resultado es una ley de desplazamiento de Wien. Ambas
leyes explican por qué el resplandor de los cuerpos incandescentes
comienza con un color rojo obscuro y se convierte después en un
color m&s blanco y brillante conformen la temperatura aumenta.

Por Gltimo mencionaremos que el poder emisivo de cualquier
cuerpo (por lo general un cuerpo no negro) es igual al producto de
su poder absorbente por el poder emisivo de un cuerpo negro a la
misma temperatura

E, =&, E)‘b ( 7.5 )
donde

Ekx - EAz = EAb

AA: AAe 1

donde los subindices 1,2, etc., indican diferentes cuerpos a la
misma temperatura. Por lo que los cuerpos gque absorban mas
radiacién en una cierta longitud de onda sera&n los que emitan més
en esa misma longitud de onda. A esto se le llama la Ley Qe
Kirchhoff.

Con la ayuda de los conceptos anteriores, trataremos ahora de

200



LONGITUDES

=

g 4

i 3

a o

) 7

2 2

- O
<IN x 5
It ] =< <
& [~ H ™
5] o o )
) 2] 5 §
N

= z

o %)

el
{0

<

-

g

o 05 1-05m
LONGITUDES DE ONDA
RADIACION SOLAR SALIENTE

o

e
20 25um

\ $ 10 3
GION VISIBLE LONGITUDES DE ONDA

So I I T sov
H,0 [+]
= S IS - IW T T T 15 ke
u®
2

Figura 7.2. Distribucién espectral de la radiacién
solar y terrestre. Llas curvas correspondientes a la
radiacién solar y terrestre indican la distribuciédn de
energia en las diferentes longitudes de onda de
radiacién de estas dos fuentes, Notese como la energia
solar incidente y la radiacién terrestre saliente caen
en partes distintas del espectro. Las &reas sombreadas
debajo de las curvas indican las longitudes de onda en
las que la atmésfera absorbe radiacién. Figura tomada
de la referencia [1].
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explicar lo que es el efecto invernadero. Para simplificar esta
explicacidén haremos las siguientes suposiciones:
1) No hay pérdida de calor entre el suelo y el aire.
2) La proporcién de pérdida de calor entre las capas
superficiales del suelo y sus capas internas es despreciable.
3) La radiacidén de ondas largas incidente en el invernadero es
muy pequefia comparada con la radiacién solar gque le llega al
mismo, por lo que puede ser ignorada.

Consideremos ahora un pedazo de tierra que recibe radiacién
solar. Gran parte de esta radiacién es absorbida por el suelo; 1la
parte que se absorbe es la correspondiente a las ondas
electromagnéticas de longitud de onda corta. Llamemos E a esta
parte de la energfia que se absorbe por unidad de area (la otra
parte de la radiacién se refleja). La capa superficial del suelo
aumentaré& su temperatura debido a la energia gue absorbié, y, por
lo mismo, su emitancia radiante también se incrementari. Ahora
bien, el suelo, en el caso de la Tierra, emite energfa en
longitudes de onda largas que van desde cerca de los 5 um hasta un
poca m&s de los 25 um.

Como emisor, el suelo puede ser considerado como un cuerpo
negro [1], por lo gue su emitancia radiante estard dada por 1la
relacién (7.2), esto es, por GTOA, donde T° es la temperatura del
suelo. Esta temperatura seguird aumentando hasta gque la energia
emitida por el suelo equilibre a 1la energia solar incidente,
alcanzando, de esta forma, un equilibrio radiativo dado por

E=oT} ( 7.6 )
La igualdad anterior expresa que al lograrse el equilibrio
radiativo, el suelo absorbe y emite exactamente la misma cantidad
de energia. La situacién se mnuestra en la figura 7.3.

Ahora bien, si se considera que unos metros arriba del suelo
existe un techo de cristal, que ser& el techo del invernadero,
entonces este cristal dejard entrar la radiacién solar sin ninguna
interferencia (al igual que dejara salir, sin ninguna
interferencia, a la parte de la misma que es reflejada), ya gue el
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Figura 7.3. Efecto invernadero, Balance de los flujos

de radiacién sin techo de cristal. E = energia solar-
absorbida por el suelo por unidad de 4&rea y por
unidad de tiempo; To = temperatura del suelo. Figura

tomada de la referencia [1)

cristal es transparente a las longitudes de onda corta de esta
radiacién. Sin embargo, el cristal detendrd las ondas largas
emitidas por el suelo. Conforme empieza a absorber la energia que
le llega del suelo, también comenzard a emitir energia por si
mismo. Esta emisién de energia se da en dos direcciones, una gue
se dirige hacia la parte alta de la atmésfera, y otra que se
dirige hacia el suelo; ambas emisiones tendran una energia por
unidad de &rea y por unidad de tiempo igual a oT?, ya que se puede
considerar que el cristal emite, al igual que el suelo, como un
cuerpo negro [1). En este caso, T es la temperatura del cristal,
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la que se considera uniforre en todo su espesor. Debido a esto, el
suelo esti recibiendo mas energia que en el caso anterior: recibe
la misma parte correspondiente a la radiacién solar, pero aparte
recibe una cantidad extra correspondiente a la emisién del
cristal. La temperatura del suelo, como en el caso anterior,
aumentard hasta gue un nueve equilibrio radiativo se restablezca.
En este nuevo equilibrio radiativo tanto el suelc como el cristal
emitirdn la misma cantidad de energia que absorben. Consideremos
que es TO' la temperatura final del suelo después de gque se ha
alcanzado el nuevo equilibrio radiativo. En este nuevo estado
estable, la emisidén hacia la parte de arriba del cristal, gue es
la Gnica energia gue regresa hacia la parte alta de la atmésfera,
deberd balancear a la energia solar incidente E. Luego entonces se

tiene gque

Si comparamos esta Gltima relacién con la ecuacidn (7.6), se tiene
que la temperatura T del cristal debe ser la misma temperatura T,
gque tenia el suelo cuando todavia no se habia puesto el techo de
cristal, ya que la energia E dada por unidad de &rea y por unidad
de tiempo por 1la radiacién solar es la misma en los dos casos.
Por lo tanto, se llega a la siguiente igualdad

Si ahora tomamos un &rea unitaria del techo de cristal, se tendréa
gue &sta emite una cantidad de energia igual a vI;‘ hacia arriba y
otro tanto igual hacia el suelo, mientras que solo absorbe una
cantidad de energia igual a GTB" proveniente del suelo, como se
indica en la figura 7.4.

Entonces su balance de energia estarid dado por

4
= ’
2 g7 " = aT0

el lado izquierdo de la ecuacién representa la energia gque emite
el cristal, mientras que el lado derecho corresponde a la energia
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Figura 7.4. Efecto Invernadero. Balance de los flujos
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la referencia (1]}.

Figura tomada de

que absorbe por unidad de &rea y por unidad de tiempo.
despeja el valor de T, de la ecuacidn anterior, se tiene que

lo que muestra que la temperatura de la

1/4 =
T 1.19 To

superficie

es

m&s

si se

alta

para el caso del invernadero (To') que para el caso en el que la
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Figura 7.5. Espectro Electromagnético. Se muestra el
espectro electromagnético desde los rayos gama hasta
las ondas de radio. Las figuras inferiores indican el
tipo de accién que un fotébn de esas frecuencias puede
tener en una molécula: de derecha a izquierda (energla
creciente): aumento de la energia rotacional; aumento
de la energia vibracional; excitacibébn electrénica,
disociacién o ionizacién (involucrando electrones de
valencia); excitacién o ionizacién (involucrando
electrones internos). Figura tomada de la referencia

[11].

radiacién solar incidia directamente sobre el suelo (T,)-

El resultado anterior no se puede considerar 1literalmente;
sin embargo, si sirve para mostrar el aumento de temperatura
debido a la captura de la energia radiante, una vez que ésta ha
sido trasformada de onda corta a onda larga.

Este llamado efecto invernadero es el mismo que se observa en
la Tierra y en otros planetas (como es el caso de Marte y de
Venus), por la presencia de la atmésfera. Sin embargo, el problema
es mas complicado, ya que la atmésfera no es un cuerpo negro en
las longitudes de onda larga, como era en el caso idealizado del
techo de cristal.

La figura 7.5 muestra el espectro electromagnético desde los
rayos 7 hasta las ondas de radio. Ademds indica el tipo de accién
gue un fotén de una determinada frecuencia puede tener en una
molécula.
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Para continuar el estudio del efecto invernadero, se tomaréd
el caso de la Tierra para ilustrarlo. Si se toma en cuenta el
intervalo de longitudes de onda cubierto por 1la radiacién
terrestre se puede observar que la emisién y absorcién de esta
radiacién estd asociada con transiciones de estados rotacionales y
vibracionales udnicamente, esto es, con el aumento de la energia
rotacional y la energia vibracional de la particula scbre la cual
incide el fotén [1].

Consideremos que dentro de este intervalo:

1. E1 suelo se comporta aproximadamente como un cuerpo negro. En
realidad, su emisividad varia entre 0.90 y 0.95, pero para
simplificar consideraremos que es igual a la unidad.

2. Pr&cticamente cualquier nube es un cuerpo negro.

3. El1 aire es s6lo semitransparente.

Para saber que le pasa a la radiacién terrestre es necesario
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Figura 7.6. Paso del espectro electromagnético a través
de la atmésfera terrestre. La ordenada indica la altura
de la atmésfera hasta la que llega la radiacién césmica
en cada zona del espectro. Figura tomada de la
referencia [3].
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conocer las propiedades de absorcién del aire atmosférico.

En el caso de la Tierra, sus principales componentes, N, y
0,, no absorben en el rango de longitudes de onda larga en el cual
emite la superficie del planeta; sin embargo, estos elementos son
los responsables de la absorcién de la mayor parte de la radiacién
césmica que estd en la regién de los rayos 7, los rayos x Yy los
rayos ultravioleta. Esto se puede apreciar en la figura 7.6. Estas
longitudes de onda corta son rapidamente absorbidas por los &tomos
y moléculas gque se ionizan y se disocian. La radiacién menos
energética serd capaz de penetrar la atmdésfera ma&s profundamente,
hasta que encuentre una concentracién de especies gaseosas gue
sean capaces de absorberla. En general se tiene que entre més
penetre la radiacidén, m&s alta serd la densidad del absorbedor (ya

PROFUNDIDAD
DE PENETRACION|["

Figura 7.7. Absorcién de la radiacién de onda corta en
la atmésfera. Se muestran las magnitudes relativas,
como funcibén de la altura 2z, de la abundancia del
absorbedor, de la proporcién de absorcién dI/dz en cada
nivel y de la intensidad I de la radiacién sobrante
conforme ésta viaja hacia aba jo. I es el valor de la
radiacién incidente en la parte externa de la
atmbésfera. Figura tomada de la referencia [1].
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que la presién aumenta répidamente al decrecer la altura), por lo
‘‘gque una vez que la radiacién de cierta longitud de onda empieza a
ser absorbida por alguno de los componentes atmosféricos,
r&pidamente es agotada. Un caso especial, gque no cumple el
comportamiento general anterior, es el ozono. La situacién general
de los absorbedores se ilustra en la figura 7.7, en donde las tres
curvas representan la intensidad de radiacidén de una determinada
longitud de onda, la proporcién a la cual esté& siendo absorbida en
su camino hacia el suelo y la concentracién del absorbedor. La
proporcidén de absorcién también da la proporcién a la que aparecen
los productos de la reaccidn fotoguimica en cada nivel {1}. La
absorcién atmosférica, para una longitud de onda dada, se
caracteriza por {a pnrofundidad de penelnacidn, Esta profundidad es
la altura a la que la intensidad de la radiacién, gque incide
verticalmente en la atmésfera, a disminuido en un factor de
e’ = 0.37. Para 1la mayoria de los componentes atmosféricos, esta
altitud corresponde al nivel de méxima proporcién de absorcién.

La atmésfera del planeta es practicamente transparente a la
radiacién en la regién visible del espectro. La absorciédn gque se
tiene se debe a la presencia de vapor de agua, bidéxido de carbono
y ozono. Esto se puede ver en el figura 7.2.

TABLA XVII
COMPONENTE LONGITUD DE ONDA CANTIDAD
Vapor de Agua < 4 um algunas bandas
6.3 um banda intensa
banda ancha intensa,
> 9 um empezando débilmente
a 9 um y aumentando
para A's mayores
Bibéxido de
carbono, co, 13-17 pm una banda
banda estrecha
Ozono, 03 9.7 um intensa

Principales absorbedores terrestres.
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Los rayos infrarrojos Yy las ondas radioeléctricas son
absorbidos por las moléculas del aire, fundamentalmente por el
vapor de agua y por el biéxido de carbono. La tabla XVII ilustra
las longitudes de onda 1larga (solo las correspondientes a la
radiacidén terrestre) en las que estos componentes absorben.

Si no se toma en cuenta al ozono, que sé6lo tiene importancia
por la capa que forma en la estratosfera y que sélo absorbe en un
intervalo estrecho, la atmésfera absorbe en casi todo el espectro
terrestre, debido a la presencia de H20 Yy coz, a excepcidén de una
ventana atmosférica gue se forma alrededor de los 9-11 um, en
donde la atmésfera es practicamente transparente.

EA/EAm T 1 1 ] 1 T T T T
'.0 - -
0.8+ .
\ '\'\,o
\ os,
0.6 / i
\ /
0.4f- / S
nore NS HQ
0.2} \\ / \\
]
0 (0] 12 16 18

0 2 4 6 8 ! 14 20

Alm)

Figura 7.8. £Espectro de emisién de los gases
atmosféricos para una pequefa capa atmosférica al nivel
del mar. EA = emitancia radianie; EM= maxima emitancia
radiante a 300 K; A = longitud de onda. El1 &rea
sombreada es el espectro de emisién, La envolvente
marcada a T = 300 K es la curva de un cuerpo negro a la
misma temperatura, por lo que los gases absorben y
emiten menos energia que un cuerpo negro a la misma
temperatura. Las lineas punteadas son los limites de un
espectro de emisidén simplificado para vapor de agua ¥y
C02 . Figura tomada de la referencia [1].
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En la figura 7.8 se muestra el espectro de emisién de una
delgada capa de aire atmosférico a una temperatura de 300 K. Por
una delgada capa atmosférica se entiende una capa que contiene 0.3
mm de agua precipitable en forma de vapor de agua, esto es, una
cantidad de vapor de agua tal que si se condensara en agua liquida
alcanzaria un grosor de 0.3 mm; esta capa podria tener un grosor
del orden de 200 m cerca del suelo, y su grosor podria ser
mucho mayor para capas mucho més altas, en donde la humedad es
mucho més baja. La emitancia radiante se representa en el eje
vertical en unidades relativas. Como comparacién, también se
grafica el espectro de emisién de un cuerpo negro a la misma
temperatura. El grosor de la capa ha sido escogido de tal manera
gue en la regién de las dos principales areas sombreadas 1la capa

0.04 T T T T T T T
E » 002 col/emZmin
S 0.03} -
£
E
o 002 \ -
E )
(5] "
> H Teete
S 00! H o e
:.'f ! /’ +60°C -
. /
oLt A AR,
0 4 8 12 16 20 24 28 32

Figura 7.9. Energia de onda larga perdida al espacio
por la Tierra. EA= emitancia radiante; A = longitud de
onda. Si se considera que la temperatura del suelo es
de 287 K (14°C) y que la temperatura de la Gltima capa
delgada es de 213 K (-60°C), entonces el &rea sombreada
da la estimacién aproximada., El1 A&rea del pequefio
cuadrado da la equivalencia de la energia. Figura

tomada de la referencia [1].
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se comporta, aproximadamente, como un cuerpc hegro. Una capa mas
delgada hubiera dejado pasar parte de esta radiacién, y una capa
m&s gruesa hubiera emitido, absorbido y reemitido dentro de 1la
misma capa {1].

Ahora bien, se considerar& un tratamiento aproximado de la
transferencia de radiacién de ondas largas a través de la
atmésfera dado por Simpson. Imaginemos que la atmésfera se divide
en un numero de delgadas capas atmosféricas, Yy tratemos de
encontrar cuanta energia pierde 1la Tierra, a través de su
envolvente de aire, hacia el espacio exterior. Esto se ilustra en
la figura 7.9. De acuerdo con la Ley de Kirchhoff, ecuacién (7.5),
la atmésfera ser& opaca, esto es, absorbera toda la radiacién, en
los intervalos de A en los gue emite como un cuerpo negro, Yy sera
transparente en los intervalos en donde no emite nada. En los
intervalos en donde emite menos gue un cuerpo negro, esto es, en
los intervalos en donde la absorbencia tiene un valor intermedio
entre 0 y la unidad, la atmbésfera también absorberd parcialmente
{1}.

Si se considera que la temperatura del suelo es de 287 K
(14°C), entonces la emisién del suelo, como cuerpo negro, seréa
absorbida a través de toda la atmésfera, excepto en la regién de
la ventana atmosférica (aproximadamente entre 8.5 y 11 um, en
donde se tiene la regién transparente). Esta pérdida se representa
en la figura 7.9 por la columna sombreada. En las regiones en
donde las capas delgadas absorben como cuerpos negros, esto es,
para A < 7um y A > 14 um (regiones opacas), la energia radiada por
el suelo serd absorbida por la capa que se encuentra justo arriba
de la superficie; esta misma capa se encuentra emitiendo desde su
parte superior, pero esta energia serd absorbida por la siguiente
capa; Y asi sucesivamente hasta que se llega a la Gltima capa que
contiene la suficiente cantidad de vapor de agua y biéxido de
carbono. Esta fGltima capa tiene su parte alta cerca de 1la
tropopausa, con una temperatura gque se tomar&, en este anilisis,
de 213 K (-60°C). Por lo tanto, en esta regién, la atmbésfera
estard perdiendo energia como un cuerpo negro a 213 K (-60°C).
Esto se representa también en 1la figura. En 1las regiones
intermedias, donde las capas delgadas son semitransparentes (en
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lugar de transparentes u opacas), la energia perdida se encuentra
entre la emisién de un cuerpo negro a 287 K (14°C) (que era la
temperatura del suelo) y un cuerpo negro a 213 K (-60°C). Esto se
indica en 1la figura por las curvas para 7um < A < 8.5um y
11lpgm < A < 14 um. El total de la energia perdida a través de la
atmoésfera estd dado por el Area sombreada de la figura.

Si no existiera una atmésfera sobre la Tierra, la emisién del
planeta al espacio seria la de un cuerpo negro, y una temperatura
del suelo mucho menor se necesitaria para equilibrar la energia
solar incidente. El hecho de que exista una atmésfera,
transparente a las ondas cortas pero que atrapa parcialmente la
radiacién de onda larga saliente, hace necesario que 1la
temperatura del suelo sea mé&s alta para poder mantener el

equilibrio radiativo.
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