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OBJETIVO GLOBAL

» Realizar un estudio teodrico del efecto que ocasionan los aerosoles atmosféricos del
lon sulfato (50%), sobre el clima de la Tierra, originados por las emisiones a nivel

mundial de bioxido de azufre (50;) antropogénicas y naturales.

OBJETIVOS ESPECIFICOS

» A partir de las investigaciones efectuadas por otros autores sobre este tema y sus
respectivos modelos de estudio, comprender mejor la ciencia que gobierna a estos
aerosoles.

> En base a la investigacion realizada en esta Tesis, analizar la posibilidad y la
viabilidad de hacer una estimacion del forzamiento radiativo debido a los aerosoles

de sulfato en el valle de México.



PLANTEAMIENTO DEL PROBLEMA

La fuerza que regula el sistema del clima de la tierra, es la absorcion de la radiacion
solar por la superficie y, a un grado menor, por {a atmoésfera. Las nubes, el vapor de agua, y
otros gases absorbentes de la radiacion infrarroja en la atmosfera como el bioxido de
carbono, absorben y emiten la radiacion de onda larga. La presencia de estos compuestos
en la atmosfera conduce a la captura de la radiacion entre la superficie de la tierra y la
atmosfera. La absorcion de la radiacion solar da lugar al calentamiento del sistema de la
Tierra. El incremento de la temperatura del sistema, hace que este emita grandes
cantidades de radiacion infrarroja térmica. Para una buena aproximacion, la absorcién de
la radiacion solar (de onda corta) por el sistema de la Tierra-atmosfera es balanceada por
la emision de la radiacion infrarroja térmica (de onda larga), de esta manera la tierra

puede considerarse en promedio que esta en equilibrio radiativo.

Cabe destacar que las emisiones de azufre han crecido rapidamente en las Gltimas
décadas como consecuencia del aumento en las actividades antropogénicas y una
investigacion extensa ha documentado una variedad de efectos sobre el ambiente, asi las
cantidades de aerosoles troposféricos formados a partir de estas emisiones, han aumentado
substancialmente sobre los Ultimos 150 afios. Estos aerosoles aumentan la reflexion de la
radiacion solar por el sistema de la Tierra-atmoésfera, directamente por la dispersion de la
luz en un cielo despejado e indirectamente por el aumento de la reflectividad de las nubes,
sin embargo este fenomeno ha recibido mucho menos atencion que el correspondiente al
del aumento en el efecto invernadero, en parte a causa del conocimiento muy reciente del
fenomeno y en parte porque el fendmeno es mucho mas complejo que el del efecto
invernadero y no esta suficientemente comprendido para ser descrito con confianza.

La magnitud de la disminucion resultante de la absorcion de la radiacion solar se
estima que es comparable en promedio global, al aumento en el efecto de invernadero en
la tropopausa debido a los incrementos en las concentraciones del CO; y otros gases de
invernadero sobre el mismo periodo de tiempo. No obstante el grado de incertidumbre para

el efecto debido a los aerosoles es alin mayor que en el caso del provocado por los gases de
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invernadero, las principales fuentes de la incertidumbre de este fendomeno radican en: a) la
carga atmosférica de los aerosoles antropogénicos, que es altamente variable
espacialmente y temporalmente debido a los tiempos de residencia relativamente cortos de
estos aerosoles (casi una semana) comparados con los gases responsables del efecto
invernadero (que van de décadas a siglos), b) su remocion por la precipitacion, y c) la
dependencia de la dispersion de la luz sobre el tamaino de particula, que puede ser
afectada por la humedad relativa. De todos estos factores la incertidumbre del forzamiento
del aerosol es la fuente mas grande de incertidumbre en este fenomeno que tiene sobre el

clima y que se intensifico a partir del periodo industrial.

El forzamiento radiativo causado por los aerosoles de sulfato tiene signo opuesto al
causado por los gases de invernadero, es decir tiene un efecto de enfriamiento sobre el
clima, pero esto no quiere decir que compense en parte al aumento del efecto invernadero,
sino que mas bien origina perturbaciones ain mayores en el sistema del clima por lo cual es

incierta la respuesta que tendra ante tales perturbaciones.

HIPOTESIS

El forzamiento radiativo negativo debido a los aerosoles de sulfato no afecta al sistema del

clima de ta Tierra.



CAPITULO | INTRODUCCION

1.1 PANORAMA GLOBAL DE LAS EMISIONES DEL BIOXIDO DE AZUFRE

La agricultura, la urbanizacion y la depositacion de varias sustancias quimicas en el
suelo, en el agua y las emisiones al aire de diversos contaminantes han alterado nuestro
ambiente a escalas locales, regionales y globales. En particular, las emisiones de azufre han
crecido rapidamente y una investigacion extensa ha documentado una variedad de efectos

sobre el ambiente.

El bioxido de azufre es la principal causa de la precipitacion acida, que afecta a los
sistemas naturales, a la agricultura y a las construcciones. Las particulas del aerosol de
sulfato formadas como consecuencia de estas emisiones, deterioran la visibilidad y afectan

la salud humana.

La preocupacion por los impactos de las emisiones de bioxido de azufre,
particularmente la acidificacion, tiene que guiar a la imposicion de controles de emisiones
en la mayoria de los paises industrializados. Una vez en la atmosfera, los compuestos de
azufre pueden viajar miles de kilometros hasta ser removidos de la atmédsfera por la
depositacion himeda o seca. Esto significa que la depositacion acida se debe tratar como
un problema regional. En Norteamérica, Estados Unidos y Canada han acordado en comun
reducir emisiones con el Acuerdo de la Calidad del Aire de Estados Unidos y Canada,
mientras que los paises europeos han convenido las limitaciones de emisiones bajo ciertos

protocolos de emisiones de azufre (Smith et al., 2001).

Los modelos globales y regionales son herramientas importantes para entender los
impactos de las emisiones del bioxido de azufre. Los modelos del ciclo del azufre ahora se
estan integrando con los modelos atmosféricos del clima para realizar calculos auto-
consistentes de la carga de sulfato, de la depositacion y de la energia de radiacion.
Mientras que en la década reciente se ha observado un aumento substancial en la calidad y

la disponibilidad de datos de observacion global y regional, el modelar las consecuencias de
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las emisiones de azufre, asi como la validacion de estos modelos, también requiere de
inventarios actualizados de las emisiones. Dados los cambios en los patrones de emisi_én
sobre las ltimas dos décadas, un inventario auto-consistente es necesario que abarque este
periodo.

Las emisiones globales de bidxido de azufre aumentaron dramaticamente en el siglo
XX, paralelamente al uso creciente de los combustibles fosiles (Fig.1.1). Las fuentes de las
emisiones han cambiado considerablemente con el tiempo, geograficamente y por sector.
La mayoria de las emisiones se originan en paises industrializados (tabla 1.1), sin embargo,
han disminuido sobre la ultima década (1999-2000), debido a la puesta en practica de
controles de emisiones de azufre y de un cambio para reducir el contenido de azufre en los
combustibles. El derrumbamiento econémico de la ex-unién soviética (Ex-URSS) y de Europa
del este (EE) ha contribuido a bajar las emisiones de azufre en esos lugares. Las emisiones
en los Estados Unidos han disminuido a una cantidad de 14 Tg S a mediados de los afos
setentay a 8 Tg S en 1995 (USEPA, 1996a).

Emisiones Mundiales de Azufre

80 A wii= prtimacién actual
——Omectal.

70 A GEIA i
0 Spiroctal. a
60 % EDGAR

R o TRy G

Emislones (Tg S)
g
™~

1850 1900 1950 2000
Afto

Fig.1.1 Estimaciones mundiales historicas de las emisiones de bidxido de azufre en teragramos de azufre
(Tg S) provenientes de fuentes antropogénicas que abarcan el periodo de 1860 a 1980 (periodo a partir
del cual empiezan aumentar desmesuradamente las emisiones de azufre) combinados con las
estimaciones para 1980-1995. El ultimo punto (cuadro abierto) es una extrapolacion al afio 2000,
también demostrado por las estimaciones de EDGAR (Olivier et al., 1996; Spiro et al., 1992). Modificada
de Smith et al., (2001).



Tabla 1.1 Emisiones de bioxido de azufre para los paises industrializados seleccionados.

Ciudad Emisiones de SO, en teragramos de Azufre (Tg S)

ST T 910 1980 1990
Canada 33 2.3 1.7 ;
 Checoslovaquia 1.3 1.6 12
- Alemania 1.9 1.6 05
Francia 1.7 17 ' 06}
~ ftalia 0 2.0 19 5
Japon 2.7 0.7 0.5 ]
"~ Polonia @~ 1.4 24 *1‘?“%
ReinoUnido 29 7 24 g
~ Estados Unidos 14 12 1

Fuentes: Akimoto y Narita (1994), Central Intelligence Agency (ClA)(1996), Environment Canada
(1996,1998), Fujita (1993), Mylona (1996), y USEPA (1996). Modificada de Smith et al., (2001).

En contraste con esta tendencia de reduccion, las emisiones de azufre en los paises
industrializados (Figura 1.2) se han elevado por el incremento en el uso de combustibles
fosiles, sin un aumento paralelo en el control de emisiones. Sobre los Gltimos afios, las
tendencias de competencia entre paises industrializados y en vias de industrializacion han
tenido como resultado una reduccion leve en las emisiones globales de bioxido de azufre,

segln estas estimaciones (Smith et al., 2001).
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Fig. 1.2. Emisiones totales de bioxido de azufre de 1990 mostradas en una red globat.

Las fuentes mas significativas de las emisiones en la mayoria de las regiones
provienen de la combustion del carbon y del petroteo. Cuando se queman los combustibles

fosiles, la mayoria del azufre contenido en ellos es oxidado para formar el gas del bioxido
de azufre.



CAPITULO Il FUENTES DE EMISIONES DE SO,

2.1 FUENTES ANTROPOGENICAS

Las fuentes antropogénicas mas importantes de las emisiones de bidxido de azufre
provienen de: la combustion del petréleo y del carbon mineral (coke), fundiciéon metalica,
fabricacion de acido sulfurico, conversion de la pulpa de madera a papel, incineracion de la

basura y produccién de azufre elemental.

La combustidon del carbdon mineral es tan solo la fuente antropogénica mas grande
generadora del bidxido de azufre, se le asocian cerca del 50% de las emisiones globales
anuales, junto con la combustion del petroleo que se le asocian cerca det 25 al 30 por
ciento de las emisiones. En la atmosfera, al oxidarse el bioxido de azufre se mezcla con el
vapor de agua produciendo el acido sulflrico en un proceso bastante complejo. Ei problema
de la contaminacion del SO; se debe a que puede transportarse por el viento sobre muchos
miles de kilometros, y depositarse en forma de lluvia acida ain en regiones libres de
contaminacion atmosférica.

Segun un nuevo inventario de emisiones globales de bioxido de azufre de las
actividades antropogénicas de los anos 1980-2002, las emisiones fueron estimadas en 11
regiones del mundo usando inventarios de emisiones de pais-nivel y la informacién regional
del contenido de azufre de combustibles fasiles. Las emisiones globales estimadas en 1990
son 72 Tg S con una incertidumbre estimada del 8% debido a los errores aleatorios con
algunos errores sistematicos adicionales que sugieren que las emisiones verdaderas puedan
ser mas altas a este valor central. Se estima que el 56% de las emisiones de 1990 en el
mundo son de carbon mineral, 24% del petroteo, 15% de procesos industriales y 3% de
biomasa quemada (Smith et al., 2001). Cuando estos resultados se comparan con otros
estudios, resultaron similares en promedio-global, pero muestran diferencias marcadas a

escala regional. Globalmente, las emisiones han sido aproximadamente constantes a partir



de 1980 a la fecha. Sin embargo, un cambio significativo ha ocurrido en la distribucion
espacial de las emisiones. Mientras que el 60% de las emisiones globales en 1980 eran
provenientes de la cuenca del Atlantico Norte, esta region contribuyé menos del 40% del
total global antes de 1995 y contribuira incluso menos en el futuro. Actualmente, basado en
estas estimaciones, la region de Asia central (CPA), dominada por China, es el contribuidor

mas grande a las emisiones globales del bioxido de azufre (Ver tabla 2.1).

Tabla 2.1 Emisiones antropogénicas estimadas de 1980 a 1995 de bioxido de azufre en Tg

de S por afio, junto con una extrapolacion hacia el afo 2000.

Region ~ Emisiones antropogénicas totales de bioxido de Azufre
- 1980 © 1985 | 1990 | 1995 2000

“USA o 12 11 .10 86 81
Canada 23 16 17 C 13 1.4
"Europa Occidental 14 11 91 [ 6.3 5.1
“Japén 07 06 . 05 04 04
“Australiay Nueva Zelanda 0.8 09 09 1.0 1.0
Europa del Este/EX-URSS 17 T T ¥/ 1t 10
. China/Regi6n de Asia 7.8 T 13 [ 16 . 18
: Central 5 :
. Medio Oriente 0.8 10 1 1.2 I 1.4 1.6
. Africa o 2.5 29 | 3.0 . 3.2 . 3.4
Latino América 4.9 50 . 5.5 59 67
Sur y Este de Asia 4.0 49 . 6.4 85 94
Bunker - 29 25 3.0 P32 32
Totales T 69 70 72 67 68

emre mgrA s =

e

e

Modificada de Smith et at., (2001).

Las regiones con las mayores emisiones de 1990 son China y la Ex Union Soviética
junto con Europa del Este. Las emisiones de la region (Ex-URSS/EE) disminuyeron
perceptiblemente después de 1990 debido al derrumbamiento econémico en esta region,
quedando China como el emisor mas grande del mundo de bidxido de azufre actualmente y
en el futuro proximo (Smith et al., 2001).



Tabla 2.2 Fuentes de emisiones antropogénicas de bidxido de azufre por region’

Emisiones de bioxido de azufre por region y tipo de combustible

' (%)
" Region Carbon  Petroleo  Procesos  Combustion  Otros
i ... ... mineral . lIndustriales . deBiomasa |
USA : 75 13 8 1 2
"Canadda 23 13 55 18
. Europa Occidental ; 82 2 4 11
- Jap6n I S Z T & 2 I T
i Australia y Nueva o _H2_6v R T RS e E N
. Zelanda
Europa del Este y EX 7 60 B T2 T T A
. URSS 1 , ;
"China/CPA i 85 .3 9 1T 1
- Medio Oriente o 4 TR T 2 3
Africa I T T T 2 - I
" Latino América o 7 - 5 32 6 1
"Sury Este de Asia 33 4510 ‘ 4 .8
. Global 56 24 15 32

Modificada de Smith et al., (2001).

Globalmente, la contribucion de la combustion de biomasa a la carga de azufre es
pequeiia. Sin embargo, las distinciones antedichas podrian ser importantes en Africa,
donde estan las emisiones mas significativas de azufre de combustion de biomasa en
comparacion con otras emisiones. En este inventario, el 30% de las emisiones totates de
azufre en Africa son debido a la quema de biomasa (ver tabla 2.2). Esta fraccion es
incierta, pero debe disminuir en el futuro mientras que las emisiones de los combustibles
fosiles aumentan (Smith et al., 2001).

Para el resto de Asia, América latina, Africa, y del Medio Oriente, las emisiones se
calcularon combinando consumos regionales de combustible con datos de caracteristicas
del tipo de combustible. Estas estimaciones se construyen usando datos regionales de: uso
de energia por tipo de combustible y sector de consumo; uso de energia y contenido de

azufre en combustibles fasiles; caracteristicas de retencion de ta ceniza del carbon; y el
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nivel de los controles de emisiones en cada sector. Para cada region, la ecuacion siguiente

es sumada sobre el consumo y el tipo de combustible (Smith et al., 2001):

Emisiones de SO, de combustibles fosiles = X[Uso de energia por tipo de

combustible X contenido de azufre X (1 - fcenizas) X (1 - {control) ] (2.1)

Donde f{cenizas €S la fraccion del azufre retenida en la ceniza y fcontot €S la fraccion
que es removida por los controles de emisiones. La ecuacion (2.1) se suma sobre 11
regiones del mundo y cuatro sectores de consumo: generacion, industria, edificios y
transporte eléctricos. Los calculos fueron realizados incluso en regiones con inventarios
exactos para obtener los valores para las cantidades no disponibles de los inventarios
publicados tales como emisiones por el tipo de combustible. Cabe mencionar que los
productos de petrdleo usados para propodsitos no-energéticos (asfalto, materias de base,
etc.) se excluyen de los valores usados en la ecuacion (2.1) de Smith et al., (2001).

2.2 FUENTES NATURALES

Las fuentes naturales de bioxido de azufre incluyen la emision de los volcanes, de los
océanos, de la degradacion bioldgica y de los incendios forestales. Se ha reconocido que los
suelos son sumideros del bioxido de azufre (S0;), y que al saturarse también pueden ser
fuentes de emision de este gas. Usando compartimientos estaticos y técnicas
micrometeoroldgicas, se han podido medir las emisiones de SO; de suelos costeros de
tierras bajas que contenian sulfuros (sobre todo pirita), designados cominmente suelos de
acido sulfurico en Australia (Bennett et al., 2004). El proceso de emision del SO, se realiza
a la par con la evaporacion del agua del suelo que contiene el sulfito. Las emisiones
globales de azufre de suelos acidos de sulfato se estiman en cerca de 3 Tg/afio, que es del
mismo orden que las emisiones de fuentes biogénicas terrestres y quema de biomasa y

estan cerca del 3% de las emisiones antropogénicas conocidas de azufre.

La fuente natural mas grande de las emisiones de azufre que ocurre esta en la forma

de dimetilsulfuro (DMS), que es generado por la accion microbiana y emitido desde la
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superficie del océano (Andreae et al., 1993). La magnitud de emisiones del DMS del océano
es incierta, extendiéndose a partir de 15 a 39 Tg S, aunque el total podria ser incluso mas
alto. Una estimacion reciente de los niveles promedio del estado estacionario medfo,
debido a la ventilacion directa de la exhalacion aérea de azufre de los volcanes en la
atmoésfera es de 10 Tg S. (Andres y Kasgnoc, 1998). La mejor estimacion reciente de
emisiones antropogénicas es cerca de 70 Tg S (Smith et al., 2001).

Si se toma una fuente media de DMS de 27 Tg S, junto con una de 10 Tg S de los
volcanes, la fuente antropogénica actual es aproximadamente dos veces la fuente natural,
aunque la incertidumbre en emisiones naturales es considerablemente mas alta que para
las fuentes antropogénicas (Smith et al., 2001). Las fuentes naturales son, sin embargo,
importantes porque ocurren en regiones absolutamente distintas que las emisiones
antropogénicas. Las emisiones del DMS sobre el océano y muchas de las emisiones
volcanicas ocurren en regiones relativamente alejadas. Las emisiones naturales pueden, por
lo tanto, pueden tener un efecto desproporcionado en el sistema del clima mayor que la
adicion de emisiones antropogénicas en areas actualmente contaminadas (Kloster et al.,
2003).

Uno de los productos de la oxidacion del DMS es el SO, reconocido como una
importante fuente para la formacién de los aerosoles de sulfato y de CCN’s (Nicleos de
Condensacion de las Nubes). El aerosol de sulfato derivado de la oxidacion del DMS tiene el
potencial para influenciar el balance de la radiacion de la tierra. Esto sugiere que ambos
valores exactos del flujo del DMS y de la eficiencia de la conversion a SO, y a sulfato

representen entradas criticas para los modelos climaticos.

Varios investigadores han estimado que la eficiencia de conversion del DMS a 50; es
baja (Bandy et al., 1996). En este caso la eficiencia de la conversién en un estudio a nivel
del suelo cerca del ecuador reporté una fuerte correlacion negativa entre el DMS y el SO,
de 0.62 % + 0.15 obtenido de los datos recolectados del muestreo en una plataforma
suspendida en la isla de Navidad. Davis et al, (1999) estimaron una eficiencia de conversion
de 0.72 % + 0.15 mayor que la reportada por Bandy et al, (1996). Promedios diarios (en

Amsterdam) y semanales (en Cape Green) de DMS y de SO, dieron una correlacion positiva.

12



Tabla 2.3 Medidas del DMS realizadas por diferentes autores

Zona y Localizacion

~ Zonas de Alta
Produccion
Pacifico Ecuatoriat
“Pacifico Ecuatorial
" Antartica
" Océano Artico

Pacifico Ecuatorial

Atlantico Ecuatorial

- Zonas Temporales

en la capa limite maritima.

Concentra-
cion

301+£78

806300
- 830+£800

108 £10

(Tg afo™)

- 5.8:+2.2

C1.7£02
213:43

~ Flujo
derivado

' 5.0+1.1  Referencias

'2.9+0.7  Andreae y Raemdonck (1983).

6.5+ 1.8 © T T Andreae et al. (1985).
Wwylie et al. (1992).

'59+58  Hobbsetal. (1992).
- Bandyetal. (19933, b).

6.9+1.6

1.910.7

"~ Pacifico Sur
" Pacifico Sur
~Atlantico Norte |

" Atlantico Norte
' Atlantico Norte

~ Zonas de baja

produccion

33599
C41x9
122+122

152 +81

112+ 20

7.2£23 Andreae et al. (1985).
0.1+0.02
"19+19  Johnsony Bates (1993).
"32+17  Andreaeetal. (1985).

23+05 "Herwitt y Davison (1992). :

‘Minimo

Atlantico Tropical

~ Atlantico Tropical

125 + 56

177£5

3.5t1.6  Johnsony Bates (1993).

6.6+2.0 Andreaeetal. (1985).

" Atlantico Tropical

213+43

69+1.6 - Gregory et al. (1986).

Atlantico Tropical

248 + 120

1 92+45  Putardetal. (1992).

" Pacifico Tropical
© 7 Atlantico
" Pacifico Norte

' Zonas Costeras

248 £+ 136

C422+329
. 4725

92+51  Nguyen et al. (1984).
15.6£12.3 °  Andreae et al. (1985).
1.7+09 ' "~ Andreae et al. (1988).

" Minimo

6.3 14.6

Gregory et al. (1986).

"~ Harveyetal. (1992). ¢

~ Brittany, Francia

41 + 40

0.51+0.5 Nguyen et al. (1983).

— e
|
i
i
|

Brittany, Francia

"~ 868 +372

10.6+4.6 = Luce et al. (1992).

Brittany, Francia

1581 + 1556

31.5+31.2 | Putardetal. (1999).

~ Brittany, Francia

1085+ 620

21.6£125 | Putardetal. (1999). }

" Noroeste de USA

~ Noroestede USA

Noroeste de USA
Total

T e (R IR SR

© 207 £ 194
69+19

136 + 37

Minimo

Modificada de Watts (2000).

~ 1.6+1.5 = Bemresheimetal. (1993).
© 1.4+04  Berresheimetal. (1993).

e T A e ST O L

B

1.7£05  Andreaeetal. (1988).

20.7 +5.2

o La St s e raamesnee



Las estimaciones del tamano de las emisiones globales totales del DMS van desde 15
a 109 Tg por afo (Andreae, 1990; Bates et al., 1992; Erickson et al., 1990; Kelly y Smith,
1990; Schlesinger, 1996). La razon principal de que este intervalo sea tan grande se debe a
las diferentes formas de calcular las emisiones de la porcion marina. Una de ellas es el uso
de concentraciones medidas en el agua de mar y de un coeficiente de transferencia de
masa (Liss y Slaterr, 1974), otra se basa en ta estimacion del flujo de concentraciones y
tiempo de residencia atmosféricos. Este ultimo método ha sido preferido por la mayoria de

los investigadores.

La recomendacion para el flujo anual del DMS de los océanos es de 20.7 + 5.2 Tg por
ano [Ver la tabla anterior 2.3 modificada de Watts, (2000)]. Se piensa que es
principalmente en los sumideros del DMS donde se da la reaccion con el «OH durante el dia,
y con el «NO; durante la noche (Wilson e Hirst, 1996.). Las constantes de rapidez para estos
procesos son tales que un tiempo de residencia medio entre 24 y 28 horas es apropiado
(Barnes et al., 1988).

El DMS formado a partir de procesos bioquimicos ha sido estudiado intensivamente.
Lovelock et al., (1974) sugirieron que el DMS es el principal responsable del transporte
atmosférico del azufre de los océanos a la tierra. Shaw (1983), atribuyé una caracteristica
importante adicional al DMS: el potencial de afectar a la temperatura global. Se ha pensado
que el DMS y sus productos atmosféricos de oxidacion afectan el equilibrio de la radiacion
de la tierra por la formacion de las particulas de los aerosoles de sulfato y de los nicleos de
condensacion de las nubes (CCN), un modelo postutado por Charlson et al., (1987) propone
un mecanismo de reaccion biologico del clima, en el que existe un mecanismo de
retroalimentacion opuesto al efecto de los gases de invernadero, a través de incrementar la
velocidad de emision del DMS. Algunos Investigadores han confirmado los efectos del DMS
en el clima y de sus productos de oxidacion.
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Figura 2.1 Ciclo del DMS (Dimetilsulfuro) en la superficie del océano, junto con sus mas importantes
precursores: el DMSP (Dimetilsulfoniopropianato) y el DMSO (Dimetilsulfoxido) Modificado de Gabric et at,
(2001).

En la figura 2.1 se muestra el ciclo del CH;SCH; (DMS) en la superficie det océano,
transitando por sus diferentes etapas de transformacion en el interior del mismo hasta
convertirse en acido metilsulfonico (CH;SO3H) y bioxido de azufre, para posteriormente
formar el aerosol de sulfato en la atmdsfera; es importante observar que bacterias y algas

como el fitoplankton son de vital importancia en la transformacion del DMSP
(dimetilsulfoniopropianato) un precursor del DMSO y este a su vez precursor del DMS.
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CAPITULO IIl LA QUIMICA DEL AZUFRE EN LA
ATMOSFERA

3.1 PROPIEDADES QUIMICAS DEL AZUFRE Y DEL BIOXIDO DE AZUFRE

El azufre es el elemento quimico, (S), de nimero atémico 16, y cuya masa atémica
es 32.064 g/mol. Es un elemento activo que se combina directamente con la mayor parte
de los elementos conocidos. Puede existir tanto en estados de oxidacion positivos como
negativos, y puede forma compuestos i6nicos asi como covalentes y covalentes coordinados.
Sus empleos se limitan principalmente a la produccion de compuestos de azufre. Sin
embargo, grandes cantidades de azufre elemental se utilizan en la vulcanizacion del
caucho, en atomizadores con azufre para combatir parasitos de las plantas, en la
manufactura de fertilizantes artificiales y en ciertos tipos de cementos y aislantes
eléctricos, en algunos ungiientos y medicinas y en la manufactura de polvora y fésforos. Los
compuestos de azufre se emplean en la manufactura de productos quimicos, textiles,
jabones, fertilizantes, pieles, plasticos, refrigerantes, agentes blanqueadores, drogas,
tintes, pinturas, papel y otros productos (Dickson, 2000).

Los oxidos de azufre que han sido caracterizados tienen las formulas SO, $;03, 50,
S0;, $;0;7 y SO4. El bidxido de azufre, SO, y el trioxido de azufre, 503, son de mayor
importancia que los otros. Noventa y cinco por ciento de las emisiones relacionadas con la
contaminacion de los oxidos de azufre corresponden al SO,. E! bioxido de azufre es un gas
pesado, incoloro con un olor a fosforo encendido, puede actuar como agente oxidante y
como agente reductor. Este gas se combina facilmente con el vapor de agua, formando los
aerosoles del acido sulfuroso H,S0O; (iones bisulfito HSO; y sulfito S0:%) un liquido incoloro,
suavemente corrosivo. Este liquido puede entonces combinarse con el oxigeno en el aire,
formando el acido sulfarico ain mas irritante y corrosivo (H,504) (Dickson, 2000). El bidxido
se emplea como gas refrigerante, como desinfectante y conservador, asi como agente
blanqueador, y en el refinado de productos de petroleo. Sin embargo, su uso principal esta
en la manufactura de triéxido de azufre y cido sulfirico. El trioxido de azufre se utiliza

principaimente en la preparacién del acido sulfarico y acidos sulfonicos.
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3.2 REACCIONES ATMOSFERICAS DEL BIOXIDO DE AZUFRE

El azufre es emitido a la atmésfera como sulfuro de hidrogeno o como bidxido de
azufre. Ambas formas son gases toxicos, y se consideran agentes contaminantes primarios
del aire. El sulfuro de hidrégeno es oxidado a bioxido de azufre en un proceso de varias
etapas, segun lo ilustrado en la figura 3.1., se observa que el radical hidroxilo presente en

la atmosfera, es responsable de iniciar la transformacion del sulfuro de hidrogeno a bioxido

de azufre.

X0 HC! IgO
]
\ b A
03\ ',‘;‘a']‘s'}'s"'“ r';'u?tglg;ples
;N
X @ ’:c' o HiSO;
HNO, \H:ch:;:{ HS0, Passiptes
.............. HOz\\ 1 / 3 SO{' miiltiples
0(3P)\‘ﬂ; ------- Ho ,—.:!!-.__” HS — 2
N?'Qz o{D)** / .\C‘HL\. ......................
03 % 4/ 0 \ My pigiples
/ H NO \ Co
H202 ‘e ¢ H'ZO
A 0\2'M \
HOp 2 2
Removido .~ @" X
en la precipitacion »mz o = Un efectron
® desapareado

Figura 3.1 Importancia del radical hidroxilo en la atmosfera. Notese que algunas especies lo regeneran.

Las reacciones atmosféricas del SO, son muy complejas, y proceden a través de
diferentes caminos parar llegar al lon sulfato (S0O.%) y posteriormente formar el aerosol
correspondiente. El SO, se puede convertir a H;S0, en fase gaseosa via radical ®OH o en

solucion acuosa (en las nubes o en las nieblas) ya que el bioxido de azufre se disuelve en las
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gotitas de agua donde este puede reaccionar con el oxigeno y pasar a la forma (S04)%,

(Finlayson-Pitts, 1986) en los siguientes apartados se discutiran ambos tipos de reacciones.
3.2.1 Reacciones Homogéneas en Fase Gaseosa.

Hay un nimero de reacciones candidatas para la oxidacion del SO; en la atmosfera,
por ejemplo, con especies labiles tales como los radicales +OH, +HO;, +CH30; y «NOs, el
biradical Criegee *RiR,CO0 y con atomos de Oxigeno. Sin embargo, toda la evidencia
disponible sugiere que el Gnico proceso en fase gaseosa que es rapido y bastante eficiente
- para explicar la mayoria del aerosol del acido sulfurico formado por procesos en fase

gaseosa, es la reaccion del SO, con el radical oOH.
¢OH + S0, —% > eHOSO, 3.1)

A presion atmosférica, la reaccion (3.1) esta en el pequefio intervalo entre tercero y

segundo orden. La constante bimolecular eficaz de rapidez recomendada para 1 atmésfera

y25°Ces K‘:’i =9 x 10" cm® molecula” s™* (Atkinson y Lloyd, 1984), con una incertidumbre
de aproximadamente + 50 %. Para una concentracion media del OH de 1 x 10° radicales

cm’, el tiempo natural de vida del SO, con respecto a este proceso de fase gas sera de ~13
dias.

Mientras que la cinética de la reaccion elemental (3.1) esta razonablemente bien
definida, y se sabe que una fraccion significativa de los radicales eHOSO, formados con los
vientos ascendentes como aerosol del acido sulfarico, la rapidez y los productos de las
reacciones del eHOSO; en atmasferas contaminadas no estan bien comprendidos.

Parte del problema es la complejidad introducida por el nimero y la variedad de
compuestos asociados posibles a la reaccion para el radical libre eHOSO,. Estos incluyen el
0,, NO, NO;, SO,, los radicales peroxido tales como eHO, y R0y, y el vapor de agua. La

importancia de entender estas reacciones no es simplemente académica. Asi a menudo, con
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un poco de ayuda de modelos quimicos cinéticos por computadora, el destino de los

radicales #HOSO; es descrito por la secuencia total simplificada de la reaccion:

¢ OH + SO, —* 5 «HOSO, 3.1
¢HOSO, »—»>—>H,SO, ‘ (3.2)

Sin embargo, si cantidades significativas de otros productos se forman a partir de los
radicales eHOSO,, entonces un proceso en cadena esta implicado como Gltimo paso para
formar el H,SO..

En base de consideraciones teoricas y experimentales, Davis et al. (1979)
propusieron que en la tropdsfera y la estratosfera mas baja el destino predominante de la

aduccion del eHOSO; es ta reaccion con O3:

«HOSO, +0, —* 5eH0SO,0, (3.3a)
0)

Posteriormente ellos sugirieron de acuerdo a los célculos termodinamicos de
(Benson, 1978), que el radical eHOS0;0, es relativamente estable y reacciona facilmente
con el vapor de agua atmosférico para formar la aduccion del radical hidratado, (lI):

«HOS0,0, +H,0,,, - sHOS0,0,(H,0) (3.4)
1) ()

La reaccion (3.4) es seguida por la adicion posterior de las moléculas de H,0 (ll)
hasta producir los grupos hidratados de la forma eHOS0,0,(H;0). Estos grupos pueden
reaccionar con NO, SO,, y radicales eHO,, por procesos cuasi-heterogéneos. Los productos
podrian entonces conducir finalmente a la especie del aerosol de sulfato (incluyendo H,50.)

por la condensacion y la coagulacion.
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Posteriormente, Stockwell y Calvert (1983) propusieron una ruta alterna para la

reaccion (3.3a).
*¢HOSO, + 0, —» «HO, + SO, (3.3b)

Presentando la evidencia experimental para su existencia. Esto los condujo a concluir

que la propagacion en cadena de los radicales eOH debe ocurrir con la secuencia:

*¢OH + S0, —¥ 5 «HOSO, (3.2)
*HOSO, + 0O, —» «HO, + SO, (3.3b)

En ayuda directa a la propuesta de Stockwell y Calvert (1983), Margitan (1984)
report6 esta constante de rapidez para la reaccion (3.3b) a 298 °K ser de (4 + 2) x 10" cm?®
molécula s'; esperando asi que el tiempo de vida de la aduccion det eHOSO, sea

solamente de 0.5 ps en la superficie de la tierra.

El trioxido de azufre formado en la reaccion (3.3b) reaccionaria rapidamente con

vapor de agua para formar el H;S0;.
S0, +H,0 »>H,SO, (3.5)
De tal modo que la reaccion general queda asi:

«HO + SO, +(0,,H,0) - H,SO, +«HO, (3.6)
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3.2.2 Reacciones Homogéneas en Fase Acuosa

La presencia de gotitas de agua en la formacion de aerosoles, nubes, nieblas, y lluvia
en la troposfera (Pruppacher y Klett, 1978) ofrece otra fase en la cual la oxidacion del SO,
puede ocurrir. Asi el gas de bidxido de azufre se disuelve en agua para establecer

equilibrios similares a los que presenta el gas de CO;:

SO, +H,0 ==80,-H,0  H=1242 Mam’ (.8)
SO, -H,0 == HSO; +H* Kz=1.32x102M  (3.9)

HSO; == SO +H" K:=6.42x10°M  (3.10)

La constante de la ley de Henry H; y las constantes de equilibrio K; y K; son
propuestas por Maahs (1982). Consecuentemente, el SO; disuelto genera realmente tres
especies quimicas: el SO; hidratado (SO; - H;0), el ion bisulfito (H503), y el ion sulfito

(505%). La forma predominante depende de la acidez de la solucion en la cual se disuelve.

Debido a las diferentes formas en las cuales se disuelve el SO, existente en solucion,
el estado de oxidacion (es decir, +4) se utiliza a menudo para denotar todas estas formas

del SO, tomadas en conjunto, es decir,

S(IV) = SO, -H,0 + HSO* + S0, (3.11)

La forma oxidada del azufre (es decir, como acido sulflrico y sulfato) esta en el
estado de oxidacion +6 y por lo tanto se refiere comiinmente como S(VI). [Mientras que tas
reacciones (3.8) - (3.10) se toman cominmente para representar los equilibrios de 5(IV) en
sistemas acuosos, debe ser observado que particularmente a concentraciones altas de S(1V),
los equilibrios pueden ser algo mas complejos, implicando por ejemplo, la formacion de los
dimeros del ion bisulfito (Rhee y Dasgupta, 1985)].

Una vez en solucion, hay varias rutas para efectuarse la oxidacion:

Por ejemplo, por peroxido de hidfégeno u ozono disueltos.
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Con perodxido procede asi:

HSO, + H,0, ~ SO,00H- + H,0

SO,00H" + H* = H,SO, (3.12)

La reaccion con ozono probablemente procede via mecanismo idnico que puede ser

expresada de la siguiente manera:
HSO,” +OH +0, - SO,* +H,0+0, (3.13)

La constante de rapidez para esta reaccion aumenta con el incremento del pH, al
igual que la solubilidad de los reactivos del S(IV), de modo que la oxidacién por ozono es
probablemente importante solamente para un pH > 4.5. Por otra parte, la oxidacion del
S(IV) por el perdxido de hidrégeno, tiene un coeficiente de rapidez que disminuye con el
incremento del pH, que se compensa con el incremento de la solubilidad del S(1V), haéiendo
que la produccion del S(VI) dependa levemente del pH. Esto significa que ta gran solubilidad
del H,0, en gotitas de agua promueve que las concentraciones en el equilibrio del H,0; en
solucion, sean cerca de seis ordenes de magnitud mayores que las de O; esperado para
condiciones atmosféricas, asi el H;0, es un importante oxidante eficaz para la produccion

del S(IV) en solucion.

El oxigeno molecular desempeiia un papel mas ambiguo, puesto que no esta claro si
la oxidacion puede ocurrir del todo en ausencia de catalizadores; varios metales han sin

embargo, demostrado que promueven la reaccion (por ejemplo el hierro y el manganeso).

HSO,” + 40, —* 3HSO," (.14)
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3.3 CICLO GLOBAL DEL AZUFRE EN LA ATMOSFERA

El ciclo global moderno del azufre se diferencia dramaticamente del ciclo “pre-
industrial” del azufre, debido a que una gran cantidad de azufre antropogénico es emitida a
la atmosfera cada ano. Las figuras 3.2a y 3.2b muestran los componentes principales del

ciclo moderno del azufre.

Figura 3.2a Ciclo global moderno del azufre que muestra la incertidumbre en los flujos de
azufre. Las unidades en esta figura se expresan como teragramos de S.
(Tomado de Andreae, M. O. y Jaeschke, 1992).
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Figura 3.2b Ciclo global moderno del azufre mostrando el azufre de origen marino
(Andreae, M.O. y Jaeschke, 1992).

Un diagrama del balance total atmosférico del azufre global se muestra en la figura
3.3. El grueso de las flechas representa el indice de los flujos respectivos. Se puede
observar en este grafico que la emision y la depositacion del sulfato de origen marino es un
ciclo independiente cerrado. Por lo tanto, el sulfato de origen marino puede ser ignorado al
analizar el resto del ciclo biogeoquimico global del azufre. Una comparacion del flujo

global de la depositacion de los compuestos de azufre de 186 + 41 Tg (S) ano™ (5.9 + 1.3
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Tmol afio™') con los indices de las emisiones globales de azufre de 158 + 30 Tg (S) afo™ (4.8
+ 0.94 Tmol afo™'), demuestran que ignorando el flujo de emision y depositacién del sulfato

de origen marino, el balance global de los flujos de emisién y depositacion esta equilibrado

dentro de la exactitud de estas estimaciones.

Emisiones (Tg S/afno)

. Depositaciones (Tg S/afio)
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Figura 3.3 Esquema del ciclo atmosférico del azufre, junto con los valores de los flujos
correspondientes anuales de emision y depositacion: Emisiones: 1. S(ll) océanos; 2. S(lI)" Suelos y
Tierras hiimedas; 3. S(ll)” Volcanes; 4. S(IV) Volcanes; 5. S(Vi) Volcanes; 6. S(ll)’ Antropogénico; 7.
S(IV) Antropogénico; 8. S(IV) Combustion de Biomasa ; 9 S(V1) Polvo; 10. S(V!) Sulfato de origen marino;
Depositaciones: 11. S(VI) Seca sobre los océanos del sulfato de origen marino; 12. S(V1) Seca y himeda
del sulfato de origen marino sobre los continentes; 13. S(VI) Himeda del sulfato de origen marino sobre
los océanos; 14. S(IV) Seca; 15. S(IV) Himeda; 16. S(VI) Exceso de sulfato (himeda); 17. S(VI)
Exceso de sulfato (seca); 18. S(ll)” seca y himeda. El balance de los flujos esta aproximadamente en
equilibrio cuando el ciclo del sulfato de origen marino es ignorado (10, 11, 12 y 13 respectivamente).
(Andreae, M. 0. y Jaeschke, 1992).
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Para considerar un balance atmosférico global de azufre, las emisiones de los
compuestos de azufre se pueden comparar con los flujos globales de la depositacion del
azufre estimados por varios autores. Puesto que la principal parte de los gases de azufre
emitidos, experimentan la oxidacién atmosférica antes de depositarse en la superficie, los
productos depositados del SO, y del sulfato que experimentan la oxidacion, son por lo tanto

los que se toman en cuenta para la estimacion del balance.
En la siguiente tabla se muestran las principales especies de azufre en la atmosfera

en sus diferentes estados de oxidacion incluyendo a la que pertenece el aerosol de sulfato
el S(vi).

Tabla 3.1. Diferentes estados de oxidacion del azufre y sus correspondientes especies en la

atmosfera.

Estado de oxidacién . - Especie E
+6 © HS04, XS04
+4 Q[ S0, ‘
+2 SO ‘
+1 oHSO
0 : o S o ,
-1 oSH
-2 T T s cos, ¢ B
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CAPITULO IV COMPORTAMIENTO DE LOS AEROSOLES
EN LA ATMOSFERA

4.1 ;QUE ES UN AEROSOL?

La atmoésfera no es simplemente una mezcla de gases. Cada centimetro clbico de
aire contiene hasta millares de particulas suspendidas; la mayoria de éstas son solamente
una fraccion de micrometro en diametro. A un sistema disperso gas-solido o gas-liquido se
le denomina aerosol, siendo el medio de dispersion el gas y la fase dispersa el liquido o el
sélido en cuestidén. En un principio, si las particulas son liquidas nos referimos al aerosol
como una neblina o niebla, mientras que si son solidas; el aerosol es un humo o polvo. El
uso de las palabras es, sin embargo, algo inexacto, el término se aplica correctamente a la
mezcla heterogénea de particulas solidas o liquidas dispersadas en un gas. Por su origen, los
aerosoles atmosféricos se clasifican en naturales, compuestos principalmente por cenizas
volcanicas, esporas, polen, sal marina producto de la evaporacion del agua de los océanos,
incendios forestales, restos de meteoritos, polvo natural, etc, y los antropogénicos, son
derivados de la actividad humana, tales como humo de chimeneas, particulas minerales
surgidas de procesos industriales y las particulas producidas fotoquimicamente a partir de
contaminantes gaseosos también entran en este apartado (Wayne, 2003).

Su concentracion a nivel del suelo es variable, y va desde unos pocos pg/m® en un
aire limpio hasta los 1000 pg/m’ que pueden alcanzarse en una atmésfera muy contaminada
(Vergaz, 2001). Su presencia se debe a diversas causas: combustiones por procesos
industriales, calefacciones, a movimientos de masas de aire que arrastran consigo
particulas marinas o polvo desértico y por productos generados en la misma atmosfera por
reacciones quimicas entre sustancias como sulfatos, nitratos, productos gaseosos, etc.

Las particulas asi generadas son eliminadas de la atmoésfera mediante accién
gravitatoria que se conoce como depositacion, coagulacion, condensacion y su posterior

remocion por la precipitacion himeda (lluvia, nieve, etc.). Todo ello implica un tiempo de
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vida de estas particulas en la atmésfera que puede variar de minutos a semanas en la
troposfera, y llegar a los afios si tales particulas alcanzan la estratésfera (comin tras las
erupciones volcanicas, por ejemplo), ya que en esta region los procesos de eliminacion

tales como condensacion y/o precipitacion, no se producen (Wayne, 2003).

Se puede distinguir a las particulas del aerosol por su tamafo, en tres modos de
distribucion (Vergaz, 2001), atendiendo a la densidad de particulas (su nimero en un

volumen determinado) y a su diametro:

> El denominado modo condensacion o nicleos Aitken, cuyas dimensiones oscilan
desde unos nandmetros hasta 0.1 um. Su contribucién a la masa total del aerosol es
despreciable debido a su pequeiio tamano, siendo su eliminacién de la atmésfera
muy poco eficiente.

> Et modo acumulacion, oscila entre 0.1 y 1-2 pm, son particulas que forman una
parte sustancial de la carga del aerosol y son eliminadas de la atmdsfera menos

eficazmente. Son las que mas influyen en la interaccion de la radiacion.

> Las particulas gruesas (o coarse), van de 1 a 100 pm, y son formadas por procesos
mecanicos, cuyo origen es tanto natural (polvo arrastrado por el viento, emisiones
volcanicas etc.) como antropogénico. Estas son las particulas que mas contribuyen a
la carga total del aerosol y las que tienen mayor velocidad de sedimentacion
(Vergaz, 2001).

Si se hace una clasificacion atendiendo a la masa de las particulas, todo esto se
reduce a dos modos de distribucién: particulas finas, si se contabilizan los dos primeros

conjuntamente y particulas gruesas.

En la figura (4.1 a y b) se muestra la distribucion global del grosor dptico (GOA) de
los aerosoles finos y gruesos, a partir de medidas realizadas con la nave espacial MODIS de
la NASA en septiembre del 2000. El GOA es una medida de la concentracion de la columna

del aerosol y es representado por la escala de color, en una longitud de onda de 0.55 pm.
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Las regiones negras tienen caracteristicas superficiales inadecuadas para ser detectadas por
la nave espacial MODIS. Las regiones delimitadas por cuadros blancos indican altas
concentraciones del aerosol. Para la figura 4.1a) la distribucion del GOA fino es: en las
regiones (a) y (c), la imagen muestra particulas finas provenientes de la contaminacion de
Norteamérica y Europa, en las regiones (b) y (d) quema de biomasa proveniente de América
del sur y Africa meridional y en la region (e) contaminacion en el sur y en el este de Asia.
Para la figura 4.1b) la distribucién del GOA grueso es: polvo grueso proveniente de Africa
(region a), particulas de sal transportadas por el viento hacia el hemisferio sur (region b) y

por ultimo potvo desértico (region c) (Yoram et al., 2002).

Grosar éptico del Aerasal

et Rl e

0.0 0.15 0.3 0.45 0.6

Figura 4.1a Distribucion global de las particulas finas de los aerosoles.

b ) Gruesas

Grosor optica del Aerosol

0.0 0.1 0.2 03 0.4

Figura 4. 1b Distribucion global de las particulas gruesas de los aerosoles.
Modificada de Yoram et al., (2002).
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Los aerosoles atmosféricos quedan completamente descritos si se considera de ellos

en cada punto de la atmosfera, o en capas homogéneas:

1. su distribucion de tamanos,
2. su composicion quimica,
3. su forma (aunque se estudian considerando que su efecto es equivalente al de

particulas esféricas, desde el punto de vista dptico) (Vergaz, 2001).

Los dos primeros parametros se discutiran mas adelante. En cuanto a la forma, como
hemos descrito, las particulas liquidas son aproximadamente esféricas, pero las sélidas son
muy irregulares y altamente variables, de modo que los modelos actuales de aerosoles
asumen que las particulas estudiadas son esféricas, fundamentandose en que una gran
cantidad de particulas de forma irregular se comportan en promedio como lo harian

aproximadamente unas esféricas.

El tamafio de una particula se caracteriza por consiguiente, por su radio, r, y la

distribucion de tamafios por una funcion, n(r), definida como:

n(r) = d—N (4.1)
dr

Que representa el numero de particulas por unidad de volumen cuyos radios estan
comprendidos entre ry r + dr.

También puede definirse en forma logaritmica como:

dN
dinr

n(r) = (4.2)

Representando al nimero de particulas cuyos radios estén comprendidos entre ry r + dln r.
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De la definicion anterior podemos observar:

[(h@dr = N
-0 (4.3)

Donde N es el nimero total de particulas. La cantidad de aerosoles (o carga) puede
ser expresada también por medio del volumen de aerosoles por unidad de volumen de aire

o por la masa de aerosoles (multiplicando por la densidad):

V=N 4—”.[1 > n(r) dr
3% (4.4)

La composicion quimica es muy variable, siendo muchas particulas complejas y
heterogéneas. Esta composicion debe ser estudiada para comprender mejor los procesos de
formacion y eliminacion de los aerosoles en la atmésfera. En los dos modos antes
mencionados (finas y gruesas) se pone claramente de manifiesto la tendencia general de
que la mayor parte de las particulas finas se componen de nitratos, sulfatos, amonio,
plomo, carbono formando parte de moléculas organicas e inorganicas, y las gruesas por
hierro, calcio vy silicio, cuyas fuentes fundamentales se originan de la erosion del suelo
(polvo de origen cristal), particulas de origen marino y las provenientes de erupciones

volcanicas.

Referente a su eliminacion de la atmosfera, los nicleos Aitken se condensan en
particulas de mayor tamafio para posteriormente sufrir una coalescencia en cadenas de
agregados, siendo finalmente eliminados por precipitacion en el agua de lluvia. De hecho,
funcionan como nucleos de condensacion, constituyendo un mecanismo muy importante en
la formacion de nubosidad. Las particulas del modo de acumulacion forman gotas que se
eliminan de modo parecido al de condensacion aunque menos eficazmente (ver fig.4.2).
Las particulas gruesas se eliminan debido a su masa, al actuar la gravedad, esto es, por
sedimentacion (Wayne, 2001).
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aerosol aerosol nicleo de condensacién gotas de nube

HyS04 + HO mode nucleacion modo acumaulacion de la nube (~20 mm de digmetro)
vapores (~pocos nm) (<80 nm) (>80 nm)
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Figura 4.2 Modelo de formacion de gotas de nube a partir del modo acumulacion y condensacion del
aerosol de sulfato.

Incluso a una gota tipica de nube de diametro de 10 um le llevaria un dia caer a
través de una nube de 1 kildometro de espesor y para propdsitos practicos, esta suspendida
permanentemente. Por otra parte, una gota tipica de luvia cae a través de la nube en
menos de tres minutos, y no esta en suspension. ;Qué es lo que distingue a una "particula”
de una molécula en fase gas o de un agregado de moléculas? La distincion se hace
convencionalmente en base a las propiedades de dispersion de la Luz en un cuerpo. Si una
particula tiene un tamaifo comparable con, o mayor que, la longitud de onda de la luz,
entonces la dispersion puede ocurrir de diversas partes de la misma particula. Los efectos
de interferencia consiguientes conducen a una distribucién angular de la intensidad de la

dispersion marcada diferente de la obtenida con la dispersion de un punto.
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Los cambios en el comportamiento de la dispersion se pueden detectar para los

tamanos de particula de cerca de un orden de magnitud mas pequefna que la longitud de

onda de la luz, de modo que, para la radiacion visible (x ~ 500 nm = 0.5 pm) el tamafo de

particula perceptible corresponde a = 0.05 um. Se debe acentuar que las propiedades

"como particula” por lo que se refiere a la dispersion, obviamente dependen de la longitud

de onda de la radiacion usada (Wayne, 2003).

Las figuras 4.3a y 4.3b nos muestran las tasas de produccion de los aerosoles de

sulfato antropogénicos y naturales a nivel global (IPCC, 2001).

(a)  Tasa de produccion de sulfato antropogénico
0.0 e —
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Figura 4.3 a) Tasa de produccion anual a nivel mundial del sulfato antropogénico.

Tasa de produccion de sulfato natural
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Figura 4.3 b) Tasa de produccion anual a nivel mundial del sulfato Natural.
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No hay duda que las actividades humanas aumentan grandemente las
concentraciones de particulas solidas de aerosoles, especialmente las mas pequefas (radios
menores a 0.5 pm, ntlcleos Aitken). Como es de notarse en la figura 4.3a) las regiones
industrializadas tienen la mayor carga del aerosol. Las concentraciones apreciables de estas
particulas en aire continental y marino indican la existencia de fuentes naturales (fig.
4.3b). En cuanto a lo que se refiere a las fuentes globales de todas las particulas solidas, el

hombre contribuye actualmente atrededor de un 20 % probablemente.

La presencia de un determinado tipo de aerosol en la atmosfera puede ser
descubierta por varios medios. El mas directo es obtener muestras suficientes a lo largo de
toda la columna atmosférica, recogerlas y analizarlas. La complejidad material de este tipo
de medidas (realizadas a bordo de aviones, por ejemplo), nos hace enfocar nuestro estudio
sobre un punto mas asequible pero igualmente atractivo y complejo: determinar qué
propiedades podemos extraer det efecto que la presencia del aerosol esta provocando en la
radiacion solar que llega hasta nosotros.

4.2 LAS NUBES Y LA ATMOSFERA

Las nubes pueden calentar o enfriar la superficie dependiendo de algunos factores
como: la altura de la nube, su tamafio y la naturaleza de las particulas que contienen. En
las capas inferiores de la atmasfera, las capas de nubes reflejan la radiacién solar hacia el
espacio exterior, enfriando la Tierra. En lo alto, las nubes trasmiten esta radiacion al
mismo tiempo que atrapan parte de la radiacion infrarroja que emite la Tierra,

regresandola continuamente sobre su superficie, provocando calentamiento.

En general, la Tierra mantiene un balance éntre la energia que recibe del Sol y la
que refleja y emite al espacio. A grandes rasgos podemos decir que la radiacion que recibe
es en su mayoria, de onda corta (entre la que se encuentra la luz visible). La luz que refleja
-casi del 30% del total que recibe- se conoce como albedo. Diferentes lugares del mundo
presentan estados distintos de albedo; en los bosques y el océano éste es muy reducido, en
cambio, en el desierto y en las zonas nubladas, el albedo es muy intenso.
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Una parte importante de la energia recibida calienta el planeta; de ésta, una porcion
es absorbida mientras que otra, regresa como radiacion de onda larga invisible para el ojo
humano. Cuando las nubes reciben esta radiacion, parte la absorben y parte la regresan de
nuevo a la superficie terrestre, contribuyendo de esta manera al efecto invernadero. La
relacién entre el albedo y el regreso de radiacion a la Tierra determinan en gran medida la

temperatura y el clima (Gil y Olcina, 1997).

NIMBOSTRATUS

CUMULONIMBUS

STRATUS

Nu_hln r AN roeser? s i

Fig. 4.4 Tipos de Nubes en la Atmosfera

La nubes altas, cirrus, tienen el mismo efecto que el aire limpio, es decir, son muy
transparentes y dejan pasar la radiacion de onda corta. Su albedo es débil pero absorben
mucha radiacion de onda larga emitida por la Tierra, por ello contribuyen en gran medida
al efecto invernadero (Figura 4.5).

Fig. 4.5 Nubes cirrus (albedo débil)

Por el contrario, los estratocumulos son nubes bajas que enfrian el sistema terrestre.

No son transparentes y no dejan pasar suficiente radiacion a la superficie terrestre,
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reflejando esta energia al espacio (tienen un fuerte albedo) y asi su intervencion en el

efecto invernadero es minima.

Las nubes de conveccion o cumulonimbus, pueden tener un espesor de varios
kilémetros y extenderse a unos cuantos metros de la superficie y llegar a alturas de mas de
10 km. Son nubes altas y frias, con gran influencia en el efecto invernadero, al mismo

tiempo que tienen un albedo fuerte, por lo que su efecto se neutraliza en la atmosfera.

ey

Fig. 4.6 Nubes cumulonimbus (albedo fuerte)

Podria decirse que las nubes son la clave del cambio climatico, al mismo tiempo que
tienen un papel importante en la contaminacion atmosférica; pueden transportar tluvia
acida, pueden regular el grado de insolacion que provoca ta formacion de smog fotoquimico

que genera la formacion de ozono en la atmésfera baja.
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4.3 AEROSOLES Y NUBES: SU IMPORTANCIA EN EL SISTEMA DEL CLIMA

En la figura 4.7 se muestra una fotografia aérea de los aerosoles. Un observador, por
ejemplo, no podria ver desde el avion la superficie de la Tierra debido a la presencia del
Aerosol de polvo desértico.

Figura 4.7 Aerosol de potvo desértico.

Las nubes y los aerosoles no son entidades separadas, puesto que las nubes dependen
en gran parte de la existencia de los aerosoles para su formacion, y las nubes pueden re-
evaporarse, dejando atras un nlcleo de aerosol (lorga et al., 2003). Las nubes y los
aerosoles pueden modificar grandemente el equilibrio atmosférico de la radiacion entrante
y saliente; las temperaturas atmosféricas y superficiales pueden ser alteradas (Liao y
Seinfeld, 1997). La reflectividad y la absorbancia de la atmoésfera estan implicadas. Se ha
pensado que las erupciones volcanicas masivas a lo largo del tiempo tienen una influencia
potencial en el clima. Las espectaculares puestas del sol sobre la tierra entera que siguen
después de una gran erupcién, son por supuesto, un resultado de la dispersion creciente de
la luz del sol por las particulas suspendidas. Las grandes erupciones volcanicas han tenido

como consecuencia un enfriamiento en las zonas afectadas por el cinturon de aerosoles que
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se formd, proporcionando un efecto interesante de los efectos ctimaticos, por ejemplo en
la erupcion del Monte Pinatubo en Filipinas en junio de 1991, que es la mas grande
registrada del siglo de 20 seguida por la del volcan El Chichén en la zona de Chiapas, México
en 1982 (Wayne, 2003).

Los aerosoles de sulfato reflejan la luz del sol al espacio exterior y también actlan
como nuicleos de condensacion, que tienden a hacer que las nubes reflejen mas y cambien
sus tiempos de vida. Las magnitudes de estos efectos siguen siendo muy inciertas, la mejor
estimacion que se tiene en el cambio climatico es el forzamiento radiativo negativo (lorga
et al., 2003). Este forzamiento radiativo es muy importante ya que se opone al forzamiento
radiativo positivo del bidxido de carbono que se conoce ocupa el primer lugar en los efectos

de Invernadero (En el capitulo 5 se discute ampliamente el término forzamiento radiativo).

En la figura 4.8 se observa la forma en que algunos de los aerosoles fueron
incrementando su forzamiento radiativo negativo y como la figura indica, este parece

haberse iniciado partir del afio 1850, cuando realmente se inici6 la revolucion industrial.

o
w

@
[}
\

(W/m?)
\
]
{

Sulfato
Carbén Orgdnico
---—- Quema de Biomasa
Hollin

Aerosol [Efecto directo)
Aerosol [Efecto Indirecto)

_15 1 L L 1
1750 1800 1850 1900 1950 2000

Figura 4.8 Algunas especies de aerosoles y sus respectivos valores de forzamiento radiativo en el periodo
de 1750 a 2000. Modificada de Myhre et al., (2001).
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Las particulas atmosféricas son importantes por varias razones. Primero, sirven para
transportar el material no volatil de un lugar a otro. Un ejemplo importante de esto es el
transporte de minerales crustales tales como el hierro, a los océanos del mundo, en donde

pueden servir como fuentes de alimentos a los mamiferos marinos. En segundo lugar,

38



afectan las caracteristicas opticas de la atmésfera de la tierra. Esto no solo genera posibles
puestas de sol espectaculares, sino también afecta el clima de la tierra alterando la
cantidad de luz del sol que penetre a la atmasfera. Tercero, las particulas del aerosol
acttan como nucleos de condensacion en los cuales se forman las gotas de nube o niebla.
Finalmente, las particulas del aerosol tienen un efecto significativo en las reacciones

quimicas que ocurren en la atmésfera (Wayne, 2003).

La comprension del papel de las mezclas de aerosoles en el pasado y en la
actualidad, y las predicciones sobre el cambio climatico, es obstaculizada por las grandes
incertidumbres en muchas cantidades clave necesarias para tales estimaciones. Una
cuantificacion importante de incertidumbres y una estrategia propuesta para reducirlas al

minimo es presentada y revisada por Penner et al. (1993) en la tabla 4.1.

Tabla 4.1 Factores que contribuyen a una estimacion del forzamiento directo de los

aerosoles de sulfato antropogénicos y sus rangos estimados de incertidumbre.

Valor Ranjo Factor de

Factor Central  estimado  Incertidumbre

Eficiencia total de la dlspersmn del aerosot

5 3.6-7 1.40
- 7 (m'g™) T
Tiempo de vida medio del SO atmosférico (anos) 0.016 0.012-0.022 1.38
Fraccron de retrodispersion hemisférica del aerosol 0.15  0.12-0.19 1.27
Fraccion de SO, oxidada a aerosol de SO4 05 0406 1.20
Coeficiente de proporcionatidad (W m?) 489 406-589  1.20
Incremento fraccionario en la eficiencia de S
dispersion del aerosol debido al crecimiento 1.7 1.4-2.0 1.20
higroscc’)pico ‘ :
Fuerza ‘de la fuente antropogénica de S (Tg ano ) 7T 6281 114
i Fraccwn de la tierra no cubierta por nubes 0.39  0.350.44 113 b

Cuadrado de la superficie co-albedo ~~ 0.72  0.65-0.80 .  1.11

,,,,,,,

BN Y R A SRR Y AR GV

Factor de incertidumbre total = € [suma Log del cuadrado del factor de incertidumbre]% = 1.89

Resultado: Si el valor central es 0.6 W m?, el rango es de 0.3 a 1.1 W m™%. Tomado de Penner et
al., (1993).

39



CAPITULO V CAMBIO CLIMATICO

5.1 SITUACION ACTUAL DEL CLIMA MUNDIAL

A través de la historia de la tierra, el clima (definido como el comportamiento
estadistico a largo plazo de la atmdsfera) ha sido caracterizado por numerosos ciclos, con
fluctuaciones sucesivas entre periodos muy frios y muy calientes. Aunque la temperatura
promedio de la tierra de los Ultimos periodos geolégicos transcurridos probablemente no ha
variado mas que en algunos grados centigrados, los cambios en el clima han producido
variaciones dramaticas por ejemplo: en el nivel de agua de los océanos, en la extension
geografica de las capas de hielo, en el abastecimiento de agua, y en la distribucién de
ecosistemas continentales. Durante los ultimos siglos, las perturbaciones asociadas al
desarrollo econémico ocasionado por el crecimiento demografico, y especificamente a
practicas agricolas y actividades industriales, han alterado nuestro ambiente quimica y

fisicamente con efectos potenciales sobre el sistema del clima (Brasseur et al., 1999).

El término “Sistema de la Tierra” se refiere a la interaccion de procesos fisicos,
quimicos y bioldgicos (ciclos) que transforman y transportan la materia y la energia,
proporcionando asi las condiciones necesarias para la vida en el planeta. El “sistema del
clima” se refiere al conjunto de todos los componentes del estado del tiempo, por ejemplo:
precipitacién, temperatura, nubosidad, pero el clima incluye procesos que involucran al

hielo del océano, al mar y a la tierra ademas de la atmosfera (Steffen et al., 2004).

El Sistema de ta Tierra abarca el sistema del clima, y muchos cambios en el Sistema
de la Tierra implican directamente cambios en el clima. Sin embargo, el Sistema de la
Tierra incluye otros componentes y procesos, biofisicos y humanos, importantes para su
funcionamiento. Algunos cambios en el sistema de la Tierra, naturales o antropogénicos,
pueden tener consecuencias significativas sin implicar cambio en el clima. Asi el Cambio
Global (C.G.) no debe ser confundido con el Cambio Climatico (C.C.), éste es mas
significativo (Steffen et al., 2004).
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Un primer ejemplo es proporcionado por el incremento en las emisiones a la
atmosfera del bidxido de carbono (CO;) como resultado del consumo de combustibles fésiles
y de {a quema de biomasa. Como se sabe, los aumentos en la concentracion de este gas
tienden a incrementar la absorcion de la radiacion infrarroja terrestre proveniente de la
superficie por la atmasfera, y al mismo tiempo no permiten el paso de la radiacién de onda
corta proveniente del exterior (radiacion solar). El efecto neto, a menudo llamado el
“efecto de invernadero™ es el forzamiento radiativo positivo, que tiende a calentar la
atmosfera mas baja y la superficie. Otros gases activamente radiativos, como el metano
(CHy4), el oxido nitroso (N;0), los clorofltuorocarbonos (CFC’s), y el ozono (0:), atrapan
energia radiativa adicional en el sistema de la Tierra-atmoésfera a causa de la abundancia

atmosférica de los mismos, originada por el incremento en las actividades antropogénicas.

El segundo ejemplo es proporcionado por los aerosoles antropogénicos presentes en
la tropdsfera. Estas pequefas particulas aerotransportadas reflejan y absorben la radiacion
solar (como se explico en el capitulo anterior). A través de sus efectos sobre las
caracteristicas de las nubes, pueden también alterar las propiedades microfisicas de las
nubes, incluyendo su reflectividad. En la mayoria de los casos el efecto neto es el

forzamiento negativo, que tiende a enfriar el clima de la tierra.

La respuesta del sistema de la Tierra a estos cambios en el equilibrio de la radiacién
es dificil de estimar. Se espera que las temperaturas atmosféricas y oceanicas asi como los
patrones asociados con el estado del tiempo sean alterados. También se espera que
cambios en el ciclo hidrolégico, y especificamente modificaciones en los regimenes de
precipitacion pluvial y de evaporacion (ocasionando frecuentes sequias e inundaciones), asi
como cambios en la nubosidad resultantes de estas modificaciones en el forzamiento

radiativo.

Los efectos inducidos por los humanos sobre el clima estan y estaran sobrepuestos a
la variabilidad natural del clima. Es por lo tanto dificil establecer con suficiente grado de
confianza que la tendencia observada en el promedio de la temperatura global de la tierra
(0.7 K desde el afno 1850) sea el resultado de la actividad antropogénica. Sin embargo, en

base a patrones geograficos y temporales de los cambios de temperatura observados, estan
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aumentando las evidencias de la influencia humana en la evolucion del clima global y

regional (Brasseur et al., 1999).

5.2 RADIACION EN LA ATMOSFERA

La radiacion en la atmdsfera de la Tierra, es la proveniente del espacio exterior,
especificamente del sol, y la emitida por la superficie terrestre a causa de la absorcion y
reflexién de la radiacion del sol, modificada por las nubes, los gases de invernadero y los
aerosoles; todos en conjunto juegan un papel muy importante en el equilibrio radiativo de
la Tierra.

5.2.1 Radiacion Solar

La radiacion solar es la fuente primaria de energia para la tierra. Esta energia se
proporciona principalmente en forma de radiacion ultravioleta, visible, y cercana al

infrarrojo (longitud de onda entre 0.2 y 4 pm) fig. 5.1.
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Figura 5.1 El espectro electromagnético y la radiacion solar.{Alta energia - longitud de onda corta (SW),
Baja energia - longitud de onda larga (LW)], (Environment Canada, 2001).

En lo mas alto de la atmosfera, el flujo de energia de onda corta interceptado por

una superficie normal a la direccion del sol es aproximadamente igual a 1370 Wm, y es
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llamada la constante solar. La energia correspondiente capturada por el sistema de la tierra
es de 342 WmZ en promedio. Esta energia es absorbida principalmente en la atmésfera por
el oxigeno molecular (0), el ozono (03), y el vapor de agua (H;0). La absorcion de la
radiacién solar por el ozono proporciona la energia que calienta la estratosfera y la
mesodsfera. La porcion de la radiacion solar que no se absorbe en la atmésfera ni se dispersa
de regreso al espacio, llega hasta la superficie de la tierra. La figura 5.2 presenta el
espectro de radiacion solar fuera de la atmdsfera de la tierra y a nivel del mar para
condiciones de cielo despejado. La tropésfera y la superficie de la Tierra estan unidas por
intercambios convectivos, esta energia calienta casi simultaneamente el suelo, la
vegetacion, y los océanos asi como la troposfera entera, excepto en casos de inversiones de

la temperatura cerca de la superficie (temperatura que aumenta con la altura).

La intensidad de la radiacion emitida por el sol no es enteramente constante en
funcion del tiempo. Por ejemplo, las variaciones en la “constante solar” de
aproximadamente una décima de por ciento se observan y se ligan al ciclo solar de 11-anos.
Se han hecho varias tentativas de correlacionar la Gltima evolucion del clima con actividad
solar, pero el tema permanece en controversia, puesto que no hay medidas confiables de
cambios constantes solares antes de mediados de los afos setenta, y muy pequefios cambio

han ocurrido desde entonces.
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Figura 5.2 Espectro de radiacion soltar (1) fuera de la atmosfera de la tierra y (2) a nivel del mar
en condiciones de cielo despejado (Gast, 1961). El area sombreada representa la energia absorbida por
diferentes gases en una atmoésfera despejada.
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5.2.2 Radiacion Terrestre

La energia proporcionada por el sol y absorbida por la tierra es irradiada como
radiacion infrarroja. Esta energia es absorbida por las nubes asi como por las moléculas
presentes en la atmosfera, los captadores principales son vapor de agua y bidxido de
carbono; estos dos gases son suficientemente abundantes para atrapar una fraccion grande
de la energia (sobre todo en la region espectral de 12 a 20 ym) en las capas mas bajas de la
atmosfera. En la region de 8 a 12pum, ltamada la ventana atmosférica, la radiacion
terrestre se propaga en el espacio debido a la absorcion relativamente débil en esta region
del espectro. Por lo tanto, se espera que cualquier gas con caracteristicas fuertes de
absorcion en esta regién espectral sea relativamente eficiente para retener la radiacion
terrestre (Brasseur et al., 1999). Las posiciones espectrales de los principales gases de

invernadero con caracteristicas de absorcion en la ventana atmosférica se muestran en la

figura 5.3.
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Figura 5.3 Posiciones espectrales de los principales gases de invernadero con caracteristicas de
absorcion en la ventana atmosférica.



Estos gases activamente radiativos, también llamados gases de invernadero (GEl),
absorben solamente una fraccion pequefa de la energia solar, pero son muy eficaces en
absorber asi como para emitir ta radiacion de onda larga. Su efecto neto es reducir la
cantidad de energia irradiada emitida al espacio y aumentar la energia irradiada
proporcionada al sistema de la superficie-tropdsfera. La razon fundamental de la existencia
del "efecto del invernadero” es que la temperatura disminuye con la altitud en la
troposfera. Los gases activamente radiativos asi como las nubes absorben la radiacion
emitida por la superficie mas caliente, mientras que la emision de la radiacion al espacio
ocurre a temperaturas atmosféricas mas. frias. La radiacion atrapada por las moléculas
activamente radiativas produce un aumento en la temperatura superficial de alrededor de
33 °C (no asumiendo cambio del albedo en la atmasfera). Sin el "efecto invernadero” la
temperatura media en la superficie seria solamente de -18°C y la vida no seria posible en la
tierra. En altitudes mas altas, la emision de energia que irradia al espacio el CO; en la

banda de 15 um contribuye a enfriar la estratosfera y la mesosfera (Brasseur et al., 1999).
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Figura 5.4 Ejemplo del espectro de la radiacion terrestre obtenido por el instrumento Nimbus 3
IRIS, para condiciones de cielo despejado.
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Otro ejemplo del espectro de radiacion terrestre medido en el tope de la atmésfera
(TOA) por el instrumento Nimbus-3 IRIS se muestra en la figura anterior 5.4. Las bandas
absorbentes tales como la de 9.6 pm correspondiente al 0; y la banda del CO, de 15 pm, asi
como la ventana atmosférica y otras bandas caracteristicas (H,0, CHy), son perceptibles
(Brasseur et al., 1999).

El clima de la superficie de la Tierra es influenciado directamente por el equilibrio
de la radiacion, entre la radiacion solar entrante y la radiacion saliente (solar reflejada +
infrarrojo). En la figura 5.5 un balance global de energia del sistema de la tierra puede ser

descrito aproximadamente como sigue (Brasseur et al., 1999):

Radiacio la ; Radiacidn
Reﬂ:;:::n Solar 2 Radiacion Sotar Sallente de
107 Wm2 Entrante (Onda Corta) Onda Larga

342 Wm™2 235 Wm2

/

Refiejada Nubes,
Aerosolegoyr por la
Atmdsfera

81

Reflejada por

Figura 5.5 Diagrama esquematico del balance de la energia global. Los valores se expresan en W m™
(IPCC, 1996).

La energia solar que penetra al sistema de la tierra representa 342 Wm de la cual
31% (107 Wm'?) se retorna al espacio, 24 % (81 Wm) debido a la retrodispersion por las
nubes, a las moléculas y a las particulas, y 7% (26 Wm2) debido a la reflexion de la
superficie terrestre, el 25% (87 Wm'?) es absorbida dentro de la atmésfera, por el ozono en

la estratosfera y por las nubes y el agua en la troposfera. El 43 % remanente (148 Wm'?) es
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absorbido por la superficie. De la energia terrestre emitida por la superficie (390 Wm?2 o
114%), solamente 40 Wm'2 (12% de la radiacion entrante), escapa directamente al espacio
a través de la ventana atmosférica. El 90 % remanente (350 Wm2) es absorbido dentro de
la troposfera por el vapor de agua, CO,, O; y otros gases de invernadero asi como por las
nubes y los aerosoles. Finalmente una energia de cerca de 335 Wm' (98 % de la radiacion
entrante) es emitida de regreso a la superficie de la tierra, mientras 195 WmZ2oel 57 % es
emitido al espacio. El exceso de energia recibida por la superficie es compensado por los
procesos no-radiativos tales como la evaporacion, (flujo de calor latente de 78 W m2, (23
%)) y turbulencia (flujo de calor sensible de 15 Wm2, (4%)).

Es de notar que la diferencia entre la emisién radiativa en la superficie de la tierra
390 Wm'? y la emision total infrarroja emitida al espacio (40 + 195 = 235 Wm'?), es la
energia atrapada en la atmoésfera que representa el “efecto invernadero” (155 Wm?)
(Brasseur et al., 1999).

47



5.3 FORZAMIENTO RADIATIVO

Se denomina forzamiento radiativo al cambio en el flujo neto de energia radiativa
hacia la superficie de la Tierra medido en el borde superior de la troposfera (a unos 12,000
m sobre el nivel del mar) como resultado de cambios internos en {a composicion de la

atmosfera y cambios en el aporte externo de la energia solar (Wayne, 2003).

El forzamiento radiativo se define como la perturbacion al balance energético del
sistema Tierra-atmosfera, y se mide en unidades de energia por unidad de area (Watts por
metro cuadrado: W/m?); es a menudo utilizado en discusiones sobre el incremento o
disminucion de la radiacion atrapada en la atmoésfera (invernadero) proporcionando una
medida cuantitativa simple de un mecanismo potencial para el cambio climatico. Un
forzamiento radiativo positivo contribuye a calentar la superficie de la Tierra, mientras que

uno negativo favorece su enfriamiento.

Los valores para el forzamiento radiativo se pueden comparar con la cantidad total
de radiacion que llega y calienta a la tierra, que a groso modo es de 342 W/m?. Tomando
como ejemplo, solamente los gases de invernadero, deberian irradiar actualmente al
espacio algo como 3.5 W/m? menos energia que antes de la revolucion industrial,
suponiendo que la temperatura de la superficie de la Tierra ha permanecido constante y
que la radiacion que llega y se retorna al espacio esta en equilibrio, lo que se concluye es
que la temperatura en realidad debe aumentar si hay un forzamiento radiativo neto
(Wayne, 2003).

Hay diferencias substanciales en la distribucion geografica del forzamiento debido a
la mezcla de los gases invernadero y ozono y del debido a los aerosoles.
Consecuentemente, podria haber diferencias en respuestas globales y regionales a los dos
grupos de especies, asi que el forzamiento negativo de los aerosoles no se puede mirar
necesariamente como una compensacion contra el forzamiento positivo del CO; , CH4, NyO,

y los halocarburos.
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5.4 AGENTES DE FORZAMIENTO RADIATIVO

Ademés de las variaciones y cambios ocurridos en el pasado sobre el clima de la
Tierra, las observaciones también han documentado los cambios producidos en los agentes
que pueden provocar el cambio climatico. Los mas notables han sido los aumentos en las
concentraciones atmosféricas de los gases de efecto invernadero (GEl) y de los aerosoles,
ademas de las variaciones en la actividad solar. Estos registros de observaciones de los
agentes de forzamiento del clima forman parte de la informacién necesaria para
comprender los cambios climaticos en el pasado y para predecir, lo cual es muy

importante, qué cambios climaticos podriamos tener por delante.
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Figura 5.6 Forzamiento radiativo provocado por algunos gases de invernadero (GE!). Fuente: IPCC, 2001.
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Los registros de cambios ocurridos en la composicion atmosférica durante el dltimo
milenio indican un rapido aumento de gases de efecto invernadero (GEl) y de aerosoles de
sulfato, que se puede atribuir principalmente al crecimiento industrial desde 1750. En ta
figura anterior 5.6 se muestran las crecientes concentraciones atmosféricas de: a) bioxido
de carbono (CO;), b) metano (CHy), y ¢) 6xido nitroso (N;0) durante los ultimos 1,000 aios.
Los primeros datos esporadicos tomados del aire atrapado en el hielo (puntos y triangulos)
coinciden con las observaciones atmosféricas continuas en los Gltimos decenios (lineas
continuas). Estos gases se encuentran bien mezclados en la atmosfera, y sus
concentraciones reflejan las fuentes de las emisiones en todo el planeta. La estimacion del
forzamiento radiativo positivo de estos gases se indica en la escala situada en la parte
derecha de la figura 5.6.

En la figura 5.7 se observa, la concentracion de sulfatos en testigos de hielo tomados
en Groenlandia (que se muestran con lineas correspondientes a tres testigos diferentes) de
los que se han suprimido los efectos eventuales de las erupciones volcanicas.
Especificamente, el aumento del sulfato depositado en Groenlandia se atribuye a las .
emisiones de SO, de Estados Unidos y Europa (mostradas con cruces), y ambos muestran un
descenso en los Gltimos decenios. Los aerosoles de sulfato provenientes de {as emisiones de
SO; no se encuentran bien mezclados en la atmosfera, ademas de que estos aerosoles de

sulfato provocan un forzamiento radiativo negativo (véase la Fig. 5.8).
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Fig. 5.7 Concentracion de sulfatos en muestras de hielo en Groenlandia.
Fuente: IPCC, 2001.
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Figura 5.8 Forzamiento radiativo del aerosol de sulfato en funcién de la Humedad Relativa (HR) vy de su
concentracidn masica. Los valores aqui mostrados fueron estimados a nivel regional bajo ciertas
condiciones particulares y no deben ser comparados directamente con las estimaciones del forzamiento
radiativo a nivel global (West et al. 1998).

La figura que a continuacion se muestra (Fig. 5.9) no incluye el forzamiento asociado
al aerosol de erupciones volcanicas, ya que en el periodo presentado, {a actividad volcanica
ha sido altamente variable. Las erupciones frecuentes ocurrieron entre 1850 y 1920, y una
vez mas en 1960. La erupcion volcanica del Monte Pinatubo en 1990 inici6 a escala global el
forzamiento radiativo negativo que alcanzo su maximo en -3 a -4 W m? a principios de
1992. Este forzamiento es tan grande como cualquiera de los demostrados en la fig. 5.9. Sin
embargo, el forzamiento por actividad volcanica es transitorio, y esto se debe a que los
efectos de las emisiones de la erupcion del volcan Pinatubo ya habian desaparecido para
1995. No obstante, haciendo un promedio de los forzamientos radiativos de la década que
resultan del aerosol volcanico, pudieron haber variado por to mucho como 1.5 Wm2 desde
1850, que es alto comparado con cualquier otro forzamiento conocido, sobre el mismo
intervalo de tiempo. Por lo tanto parece absolutamente probable que la actividad volcanica
juegue una parte significativa en explicar fluctuaciones en la temperatura de la superficie

terrestre de década a década, y puede también tener cierta importancia en la manera en la
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cual los gases tales como el CHy y el N;O han exhibido anomalias en sus indices de

crecimiento desde la erupcion del volcan Pinatubo.
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Figura 5.9 Forzamiento radiativo resultado de cambios en las concentraciones de los gases de
invernadero y de los aerosoles entre el periodo pre-industrial y 1996. Estas estimaciones son promedios
globales y anuales. Se incluye en el diagrama el forzamiento resultado de cambios naturales en la salida
de radiacion solar desde 1850. Houghton J.T. et al. (1996), Cambio Climatico 1995, Universidad de
Cambridge.

Las barras rectangulares representan las estimaciones de las contribuciones de estos
forzamientos, algunos de los cuales producen calentamiento y otros, enfriamiento. El
efecto indirecto de los aerosoles que se indica en la figura es el efecto sobre el tamafo y el
numero de pequeias gotitas en las nubes. No se muestra el segundo efecto indirecto de los
aerosoles sobre las nubes, concretamente, su efecto sobre el tiempo de vida de la nube, el
que también produciria un forzamiento negativo. Los efectos de la aviacion sobre los gases
de efecto invernadero se incluyen en cada una de las barras. La linea vertical que cruza las

barras rectangulares indica un rango sugerido de incertidumbre, que se guia por la gama de
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valores publicados de los forzamientos y por conocimientos actuales de los aspectos fisicos
del fendémeno. Una linea vertical sin una barra rectangular denota un forzamiento para el
que no se puede dar una mejor estimacion debido al gran nGtmero de incertidumbres. Tal
como se ha indicado, el nivel general de conocimientos cientificos sobre cada uno de los

forzamientos varia considerablemente.

El estudio de los forzamientos radiativos contintia siendo una herramienta muy Gtil
para estimar, los impactos relativos sobre el clima, como la respuesta de la temperatura
media relativa en la superficie de la Tierra debida a perturbaciones inducidas
radiativamente, pero estas estimaciones de forzamientos medios relativos no son
necesariamente indicadores de aspectos detallados de posibles respuestas climaticas (por

ejemplo, los cambios climaticos a nivel regional).

5.5 EFECTOS DEL FORZAMIENTO RADIATIVO PROVOCADO POR EL AEROSOL DE SULFATO

Actualmente son conocidos dos importantes efectos del forzamiento radiativo debido
a los aerosoles de sulfato, el primero es denominado el efecto directo o efecto
“Whitehouse” que es el cambio en la dispersion de la radiacion solar y el segundo se conoce
como efecto indirecto, ya que altera las propiedades microfisicas de las nubes, cambiando
asi las propiedades radiativas de las mismas: a continuacion se presenta una breve

descripcion de estos efectos.

5.5.1 Efecto directo (“Efecto Whitehouse”)

Por analogia al término “efecto invernadero” (greenhouse effect), el término “efecto
whitehouse” es introducido para referirse al aumento en la reflectividad de la radiacion de
onda corta provocado por los aerosoles antropogénicos. El forzamiento debido a los
aerosoles antropogénicos tiene direccion opuesta al debido al incremento en las
concentraciones de los gases de invernadero, es decir ejercen una influencia de
enfriamiento. Hoy en dia la magnitud de estos forzamientos sigue siendo absolutamente
incierta, pero las estimaciones del IPCC en 1995 han demostrado que l(a incertidumbre en et

forzamiento del efecto “whitehouse” es comparable a la del forzamiento del efecto
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invernadero en promedio global. Esto significaria que el forzamiento “whitehouse” excede
substancialmente al del invernadero en las regiones proximas a las fuentes de las emisiones

industriales.

La influencia radiativa de onda corta debida a los aerosoles antropogénicos se puede
considerar en cierto modo como una compensacion, quizas de un gran tamano, de la
influencia radiativa de onda larga de los gases antropogénicos de invernadero. Sin embargo,
el efecto “whitehouse” ha recibido mucho menos atencion por la comunidad investigadora

del clima que el incremento en el efecto de invernadero.

Las especies de aerosol que se piensa que contribuyen substancialmente al efecto
“whitehouse” incluyen a los sulfatos, provenientes de las emisiones de SO, asociadas
principalmente a la combustion de combustibles fosiles, y los aerosoles organicos que
provienen de la combustion de la biomasa (Charlson et al, 1991, 1992; Penner et al; 1992,
1994; Jonas et al., 1995). Los nitratos y los aerosoles organicos asociados a las emisiones
industriales pueden también ser importantes, pero el forzamiento del clima debido a estas

especies de aerosol ha recibido relativamente poca atencion.

De hecho el efecto directo es debido en gran parte a los mismos procesos fisicos que
son responsables de la reduccion de la visibilidad debido a los aerosoles antropogénicos, es
decir la dispersion de la radiacion de onda corta. La dispersion de la luz a la que da lugar el
efecto “whitehouse” es a menudo facilmente visible por el avion comercial como una
evidente iluminaciéon o blanqueado de la superficie debido a la dispersion difusa de la
radiacion solar en la troposfera mas baja. De vez en cuando esta radiacion dispersada hacia
arriba, puede ser tan brillante que hace dificil de ver o de discernir las caracteristicas de la

superficie terrestre, incluso en ausencia de cualquier nube.

Un modelo interesante de estudio del forzamiento directo de los aerosoles de sulfato
y su comparacion con el forzamiento debido a los gases de invernadero es presentado por
Kiehl y Briegleb (1993). Las mejores estimaciones de observaciones y de modelos de estudio
de las cantidades y distribuciones del aerosol de sulfato fueron combinadas con
distribuciones Log-normal del aerosol y propiedades opticas. Se estimo que las variaciones

de tamaio o la composicion quimica podrian alterar el forzamiento estimado por +10% (-0.3
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W m%, en promedio anual). La distribucion espacial de las propiedades del aerosol puede
tener un efecto mayor. Esto es porque el forzamiento de los gases invernadero ocurre en
diferentes regiones del planeta, mientras que el forzamiento debido al aerosol de sulfato
antropogénico, es mas fuerte en las latitudes medias del hemisferio norte, donde se
localizan la mayoria de las fuentes. En contraste, los gases de invernadero, a excepcion del
ozono, generalmente estan bien mezclados en la troposfera; sus efectos radiativos son mas
fuertes en la region que comprende la latitud entre -30° y +30°. Los efectos combinados de
los aerosoles y de los gases de invernadero "no se anulan entre si, " sino que pueden generar
gradientes de temperatura globales.

Se sabe que la materia organica puede generar una fraccion significativa de aerosol
troposférico, y por lo tanto debe también tener un papel importante en los efectos
postulados sobre el clima. El hotlin ha sido detectado en todas las regiones del planeta,
incluso en areas "muy remotas”. Sus fuertes caracteristicas de absorcion de la radiacion
solar sugieren que el forzamiento del clima debido al hollin suspendido en aerosol tenga
signo contrario al de sulfato. El forzamiento radiativo neto de la mezcla de sulfato y de
hollin podria por lo tanto ser substancialmente mas pequefio que el forzamiento calcutado

para el sulfato solamente.

Las extensas plumas de polvo son a menudo detectadas con imagenes satelitales, y
puede ser que el polvo contribuya al forzamiento radiativo del aerosol. El aerosol de polvo
mineral puede dispersar y absorber la radiacion solar, dependiendo de su composicion y de
la longitud de onda de la luz considerada. Sokolik et al. (1993) compararon varias
mediciones del indice de refraccion para los aerosoles atmosféricos de polvo y demostraron
que la gran gama de valores para la parte imaginaria del indice de refraccion conduce a las
diferencias significativas en las estimaciones del forzamiento radiativo. La incertidumbre es
mayor cuando uno considera los efectos de la presencia de otro material suspendido (por
ejemplo, el hollin). Mejor dicho el polvo induce un efecto significativo sobre el clima, los
principales impactos pueden seguir en la direccion opuesta a la del aerosol de sulfato; es
decir, el cambio climatico puede verse afectado considerablemente por la produccion y el
transporte del polvo. Los cambios en las zonas aridas de Africa del norte y los cambios a

gran escala en los patrones de circulacion atmosférica de las masas de aire asociados at
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cambio climatico, pueden alterar la magnitud y el patron del transporte de polvo del
Sahara al Atlantico Norte (Arimoto et al., 1992).

Las grandes erupciones volcanicas, tales como la del Chichon (1982) y la del Monte
Pinatubo (1991), han aumentado substancialmente la carga del aerosol de sulfato a la
atmosfera por algunos anos, dando como resultado, un apreciable enfriamiento de la
superficie terrestre. Un ano después de la erupcion del Monte Pinatubo el forzamiento
radiativo fue estimado en -4 W m? mientras que una anomalia de -0.3 a -0.4°C en la
temperatura global fue reportada por Dutton y Christy, (1992); IPCC, (1995). Tales
perturbaciones volcanicas son sin embargo transitorias, con una constante tipica de tiempo
de 1 a 2 aios.

»’

‘..‘
El “Efecto Whitehouse”
1. Dispersion y absorcién de la
radiacion solar e infrarroja
(Efecto directo del aerosot)- -~

2. Cambio en las propiedades micre
nubes
(Efecto Indirecto del Aerosol)

Figura 5.10. Fotografia aérea que ejemplifica al efecto “Whitehouse”.

El forzamiento radiativo en la atmosfera provocado por el aumento en la carga del
aerosol del sulfato proveniente de fuentes antropogénicas, desde los periodos

preindustriales se estima (a nivel global) aproximadamente en -0.6 + 0.3 Wm (IPCC, 1995).
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Debido a su relativamente corto tiempo de vida (algunos dias), los aerosoles antropogénicos
se concentran principatmente en las regiones industrializadas (el oriente de Estados Unidos,
Europa del este y Asia del este), donde su impacto radiativo se cree que puede ‘ser
significativo. Aunque a nivel global su impacto radiativo es considerablemente mas pequefio
que el forzamiento provocado por los gases de invernadero antropogénicos
(aproximadamente 2.5 W m?), en areas industrializadas el enfriamiento causado por los
aerosoles excede al calentamiento producido por el incremento de CO; y otros gases

activamente radiativos.

Dispersion de la
radiacion (SW).

+ASW

(Forzamiento
negativo)

-ASW

Absorcion de la
radiacion

-ASW

(Forzamiento
positivo)

-ASW

* Superficie y Atmosfera frias.

TOA -ALW

Gas Invernadero

*| a atmésfera mas baja se calienta.
* La atmosfera superior se enfria. Superficie

+ALW

Figura. 5.11. Representacion grafica del efecto directo provocado por el aerosol de sulfato [forzamiento
de onda corta (ASW)] comparado con el de los gases de invernadero [forzamiento de onda larga (ALW)];
(TOA = Tope de la Atmosfera).

Las particulas de aerosol también absorben y emiten la radiacion (infrarroja) de onda
larga, y puede pensarse que una alta concentracion de particulas de aerosol conduce a una
influencia de invernadero que compensaria algo del forzamiento de onda corta de los

mismos aerosoles. Se piensa que este efecto es pequefo, pero a causa de que la intensidad
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optica de los aerosoles disminuye a longitudes de onda mas largas y debido a que los
aerosoles estan presentes principalmente en la troposfera mas baja, donde la temperatura
atmosférica que gobierna la emision esta cerca de la superficie, la magnitud de este efecto

es incierta (Coakley et al, 1983).
5.5.2 Efecto Indirecto (Nucleos de Condensacion de las Nubes)

Los aerosoles del sulfato sirven como nicleos de condensacion de las nubes (CCN) y
por lo tanto afectan la formacion y las propiedades radiativas de las nubes asi como los
ciclos de vida de las mismas cambiéndo sus regimenes de precipitacion pluvial. Este
impacto indirecto de_ las emisiones antropogénicas de azufre en el clima, podria ser tan

grande o alin mayor que el forzamiento directo causado por los aerosoles.

5.5.2.1 Cambio en la reflectividad de las nubes.

El subconjunto de aerosoles activos como nulcleos de condensacion de nubes (CCN) en
la atmésfera, puede tener un “efecto indirecto” en el clima alterando el albedo de las
nubes. Los cambios en la disponibilidad del CCN pueden modificar {a concentracion de
nicleos con el nimero de gotitas. Mientras que las concentraciones del nimero de gotitas
aumentan por el contenido de agua liquida, el tamafio medio de la gotita disminuye y la
reflectividad de la nube aumenta, ocasionando un cambio en el balance energético global.
Los estudios de los efectos potenciales “indirectos” del aerosol se han enfocado sobre el
papel de las nubes marinas del estrato, en parte debido a su localizacién (ya que cubren
cerca del 25% de la superficie de la tierra) y porque el potencial de las perturbaciones a
estas nubes, es alto. Las nubes marinas tienen generalmente concentraciones bajas de
gotitas (un orden de 100 cm™), creyendo ser limitadas por la disponibilidad del proceso del
CCN. Hay entonces, procesos, que alteran las cantidades relativas del CCN en regiones
marinas pudiendo afectar el albedo de estas nubes. En contraste, las nubes excesivas
formadas en las regiones continentales, se cree que tienen un exceso del CCN disponible, y
el nimero activado se relaciona muy probablemente con otros factores tales como la
sobresaturacion. Sin embargo, hay evidencia proveniente de observaciones de una
dependencia de la concentracion de la gota de la nube continental con la carga del aerosol

en la atmosfera (Leaitch et al., 1992). Han et al. (1994), encontraron radios efectivos de la
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gota de la nube de datos basados en estudios via satélite y reportaron diferencias
sistematicas del tamano de la gota entre ias nubes de agua, continentales y marinas y entre
las nubes marinas de tos hemisferios norte y sur. Radios mas pequeios de la gota fueron
encontrados en esas regiones mas afectadas por la contaminacion antropogénica, con la

ayuda de la hipdtesis del “efecto indirecto”.
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Figura 5.12 a). Las nubes con concentracion baja del aerosol y con gotitas grandes no dispersan bien la
luz solar (flechas tenues), y permiten que mucha de la luz pase a través de ellas y alcance la superficie
terrestre; la grafica (a) corresponde a una atmosfera limpia. b) Las altas concentraciones del aerosol en
las nubes proporcionan los puntos de nucleacion necesarios para la formacion de muchas gotitas tiquidas
pequeiias de agua. Hasta un 90% de la radiacion visible (luz) es reflejada de nuevo al espacio por tales
nubes (flechas definidas) sin que esta alcance la superficie de la tierra; La grafica (b) corresponde a una
atmosfera contaminada por el aerosot y su impacto en la gota de nube.
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5.5.2.2 Cambio en la precipitacion pluvial

La importancia del aerosol de sulfato y de las concentraciones de los CCN’s condujo a
la hipoétesis interesante de Charison et al. (1987) de un circuito de retroalimentacion del
clima que involucra a: el phytoplankton marino, las emisiones del DMS, las concentraciones
de los CCN’s y el forzamiento radiativo de las nubes. Este trabajo estimulé mucho la
investigacion y las discusiones subsecuentes con respecto a los efectos indirectos en el
clima derivados de los aerosoles. Algunas estimaciones sugieren que un cambio del 30% en
el CCN disponible en el estrato marino conduce a un forzamiento global en promedio de 1
Wm2. Sin embargo, los cambios en las concentraciones de CCN’s pueden tener otros
efectos que también influencian el clima. Por ejemplo, el incremento en las
concentraciones de gotitas puede reducir la probabilidad de precipitacion de las nubes,
alterando el tiempo de vida y la superficie de las nubes (Radke et al., 1989). La respuesta
del contenido de agua liquida de la nube a los cambios en el CCN y el clima no esta bien
comprendida. Los cambios en la precipitacion también cambiarian la concentracion
atmosférica del gas de invernadero mas importante: el vapor de agua.v
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Figura 5.13. Procesos que ocurren en la nube o cerca de la nube por la interaccion con los aerosoles de
sutfato.
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Los efectos de los aerosoles de sulfato sobre el clima también se postulan para las
regiones polares. El clima de las regiones polares es de gran interés en estudios de
calentamiento global. Pues las temperaturas aumentan la cantidad de nieve y reducen la
cantidad de hielo, disminuyendo el albedo superficial y promoviendo el incremento de la
cantidad de luz del sol absorbida por el sistema atmosfera-tierra. Inversamente, una
disminucion de la temperatura aumentara el albedo superficial y reforzara asi el
enfriamiento (e.g., Curry et al, 1993). Este mecanismo de retroalimentacion se lleva a
cabo en el artico y tiene un impacto en el clima global asi como el clima local, puesto que
el mecanismo de retroalimentacion de hielo-albedo puede dar lugar a la modificacion

substancial de la energia neta retenida por el sistema atmosfera-Tierra.

Se han postulado varios tipos de efectos polares del aerosol. Los aerosoles de hollin
pueden alterar el albedo de la nieve y del hielo depositandose en su superficie (“un efecto
directo”). Un “efecto indirecto” para las nubes polares de fase-hielo (presente incluso en la
troposfera mas baja durante los meses mas frios del afio) puede también ocurrir via el
siguiente mecanismo. E! aire contaminado ha demostrado ser tipicamente deficiente en
niicleos de formacién de hielo. Se cree que esta relacién se presenta por un cargamento
creciente de la masa del sulfato en el aire contaminado; las particulas de sulfato son
pobres en nicleos de formacion de hielo, coagulan con potencial eficacia los nlcleos de
formacion de hielo y los desactivan (Borys, 1989). Si esta hipotesis esta correcta, la
nucleacion del hielo en el artico se puede incrementar relativamente durante el invierno, si
hay una disminucion de la oxidacion del SO; en ausencia relativa de la tuz del sol y de agua
liquida, que podria dar lugar a una cantidad decreciente de particulas de sulfato.
Inversamente, la nucleacion del hielo durante los eventos de “neblina artica” en la
primavera seria eliminada. Asi, el aerosol de sulfato tiene el potencial de afectar la
cantidad de agua condensada y el balance total de agua en el artico, modificando la

nucleacion del hielo y la fase de condensacion del agua.
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5.6 ANOMALIAS EN LA TEMPERATURA GLOBAL

La temperatura media mundial en la superficie de la Tierra ha aumentado 0.6 +
0.2°C desde fines del siglo XIX (IPCC, 1996). Es muy probable que los anos noventa hayan
sido el decenio mas calido y 1998 el afio mas calido, segin los registros instrumentales,
desde 1861 al ano 2001. (Véase la figura 5.14).

Variaciones de la temperatura de la superficie de laTierra durante...

Cambios en 1a temporatura en ‘C (a partir de |a media do 1961-1990)

08 5 r 08
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Figura 5.14 Variaciones en la Temperatura media de la superficie a) Mundial y b) del Hemisferio Norte.
IPCC, 2001.
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En la figura superior 5.14 a) se muestra la temperatura media de la superficie de la Tierra
para cada afio (las barras rojas, y las gamas de mucha probabilidad se muestran como lineas
muy finas en negro) y aproximadamente decenio por decenio (en lineas rojas continuas).
Los analisis tienen en cuenta las incertidumbres de los datos, errores instrumentales y
aleatorios, incertidumbres en correcciones por margenes de error en los datos sobre la
temperatura de la superficie de los océanos, y también en los ajustes para el desarrollo
urbano. La figura inferior 5.14 b) combina los datos por representacion (la linea azul
muestra datos ano por ano, las gamas de mucha probabilidad, con una banda gris, y la
media para cada 50 afos, con una linea violeta) y las medidas directas de temperaturas
(linea roja) para el Hemisferio Norte. Los datos por representacion consisten en anillos de
arboles, corales, placas grandes de hielo y registros historicos que han sido calibrados con
los datos obtenidos con termometros. No se cuenta con datos suficientes para evaluar

dichos cambios en el Hemisferio Sur.

El actual margen de incertidumbre, levemente superior a + 0.2°C, (con un intervalo
de confianza del 95%) también tiene fundamentos mas objetivos. Ademas, la base cientifica
para confiar en los calculos del aumento de la temperatura mundial desde fines del siglo
XiX se ha visto fortalecida. Esto se debe a las mejoras derivadas de varios nuevos estudios.
Como se indica en la Figura 5.14, el aumento de la temperatura mundial desde fines del
siglo XIX se ha producido en dos periodos distintos: 1910 a 1945 y a partir de 1976. El
incremento de la temperatura para ambos periodos es de unos 0.15°C por decenio. El
reciente calentamiento ha sido mayor en tierra que en los océanos; el aumento de la
temperatura en la superficie del mar durante el periodo 1950-1993 es aproximadamente la
mitad del experimentado por la temperatura media del aire en la superficie del suelo. La
elevada temperatura mundial asociada con el fenomeno de El Nifio de 1997 a 1998 se
destaca como un fenomeno extremo, aun tomando en cuenta el ritmo reciente de
calentamiento.

El calentamiento en los Gltimos 50 afios debido a los gases antropogénicos de efecto
invernadero puede identificarse a pesar de las incertidumbres en el forzamiento debido a
los sulfatos antropogénicos en aerosol y a factores naturales (volcanes e irradiancia solar).

El forzamiento de los sulfatos antropogénicos en aerosol, aunque incierto, es negativo en
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este periodo y, por consiguiente, no puede explicar el calentamiento. Se ha calculado
también que los cambios en el forzamiento natural durante la mayor parte de este periodo

son negativos y es improbable que puedan explicar el calentamiento.

Un modelo climatico puede utilizarse para simular los cambios de temperatura que
se producen por causas naturales y antropogénicas (IPCC, 2001). Las simulaciones que
representa la banda de la figura 5.15 en a) se hicieron sélo con forzamientos naturales
(variacion solar y actividad volcanica). Las simulaciones de la banda en b) se hicieron con
forzamientos antropogénicos (gases de efecto invernadero (GEl) y una estimacion de los
aerosoles de sulfatos) y las simulaciones que recoge la banda en c) se efectuaron con
forzamientos naturales y antropogénicos. En b) puede verse que la inclusion de
forzamientos antropogénicos proporciona una explicacion verosimil de una parte
importante de los cambios de temperatura observados en el dltimo siglo, pero la mejor
correspondencia con las observaciones se logra en c), al incluir tanto los factores naturales
como los antropogénicos. Estos resultados muestran que los forzamientos incluidos son
suficientes para explicar los cambios observados, pero no excluyen la posibilidad de que
hayan intervenido también otros forzamientos. Las bandas de los resultados de los modelos
que se presentan aqui corresponden a cuatro ejecuciones del mismo modelo. En otros

modelos con forzamiento antropogénico se logran resultados similares a los de b).

Temperaturas medias mundiales anuales simuladas
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Figura 5.15 a,b y c. La simulacion de las variaciones de la temperatura de la Tierra y la comparacion de
los resultados con los cambios medidos puede facilitar una mejor idea de las causas subyacentes de
cambios importantes.

Los aumentos en las concentraciones de gases de efecto invernadero (GEl) reduciran
la eficiencia con la cual la superficie de la Tierra irradia energia al espacio. La atmosfera
absorbe mas radiacion terrestre que se desprende de la superficie y vuelve a emitirla en
altitudes superiores y temperaturas mas bajas. Asi se produce un forzamiento radiativo
positivo que tiende a calentar la atmdsfera inferior y la superficie. Como se desprende
menos calor hacia el espacio, se refuerza el efecto invernadero, es decir que se intensifica
un efecto que ha ocurrido en la atmésfera de la Tiérra (Figura 5.16) durante miles de
millones de anos, debido a la presencia de GEl que se producen naturalmente: vapor de
agua, bidxido de carbono, ozono, metano y 6xido nitroso.

En la figura 5.16 se ilustra una comparacion entre el “Efecto Invernadero Natural”
con el calentamiento global provocado por el aumento en las concentraciones de los gases
de invernadero, notese que en el lado derecho de la figura es mayor la energia que se
queda atrapada en la atmosfera de la Tierra (calentamiento global) debido a las altas
concentraciones de GEI’s, desestabilizando asi el equilibrio natural radiativo del Sistema de
la Tierra, provocando una perturbacion que tiene como respuesta un calentamiento Global

de todo el sistema.
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Figura 5.16. El efecto invernadero natural y el calentamiento global
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La cantidad de forzamiento radiativo depende de: 1) la magnitud del incremento de
la concentracion de cada GEl, 2) de sus propiedades radiativas y 3) de las concentraciones
de otros GEl ya presentes en la atmdsfera. Ademas, muchos de los GEI permanecen en la
atmosfera durante siglos después de haber sido emitidos, introduciendo asi una

consecuencia a largo plazo del forzamiento radiativo positivo.

5.7 POTENCIALES DE CALENTAMIENTO GLOBAL

El forzamiento radiactivo proporciona una estimacion del cambio en el flujo de la
radiacion en la tropopausa en respuesta a los cambios en la concentracion de los gases de
invernadero. Para considerar el curso de vida de los gases en la atmésfera, y por lo tanto el
periodo de tiempo sobre el que se espera que el efecto climatico de una perturbacion en su
concentracion sea significativo, fue definido un indice llamado el potencial de
calentamiento global (PCG) o (GWP) por sus siglas en inglés Global Warming Potential. Este
concepto fue creado para permitir a la gente que toma las decisiones evaluar opciones para
regular las emisiones futuras de los diferentes gases de invernadero sin tener que realizar

calculos de modetos complejos.

Los PCG son un indice para calcular la contribucién al calentamiento mundial relativo
debido a la emision en la atmosfera de un kg de un gas determinado de efecto invernadero,
comparado con la emision de un kg de bidxido de carbono. El PCG de un gas perfectamente
mezclado se define como la integracion del cambio del forzamiento radiativo en el tiempo
debido a la emision instantanea de 1 kilogramo de la traza de gas expresada relativamente
a la emision de 1 kilogramo de CO, (IPCC, 1990).

TJ-AFR‘ i (t) dt

PCG= ——m— (5.1)
T
IAFR, co,(¢) dt
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Si AFR representa el cambio del forzamiento en la tropopausa y T es el tiempo sobre el

que la integracion se realiza (intervalo de tiempo). Usando una aproximacion linear,

T

_[ a;, n;(t)dr

0

PCG = (5.2)

T

JaCOI nC01 (O dt

0

Donde a; (expresada en W m? kg'!) es el forzamiento radiactivo instantineo debido a el

incremento en la concentracion de la traza de gas i y n; es la concentracion del gas i
remanente al tiempo t después de ser emitido (IPCC, 1990). A, y Mo, son las variables

correspondientes aplicadas para el CO;, que es considerado como el gas de referencia. Si T;

es el tiempo de vida de la molécula i y T un tiempo de residencia efectivo para el CO, el

PCG del gas i puede ser aproximado por

-t
0 a;T; l-e i

PCG =~ = e (5.3)

aco, o, 1-el0

Segun lo indicado en la expresion de arriba, la estimacién del PCG para una traza de
gas requiere: estimacion del cambio en el forzamiento radiactivo para la traza de gas i y
para el gas de referencia CO, por unidad de masa, los tiempos de vida de tas especies i y
del CO, y la definicion del intervalo de tiempo T sobre el que se realizara la integracion.
Los efectos quimicos indirectos resultados del aumento en la concentracion de las especies

i también necesitan ser evaluados.
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Tabla 5.1. Potenciales de Calentamiento Global (PCG) directos en relacion con el bidxido

de carbono (para gases cuyos periodos de vida han sido suficientemente caracterizados).

Los PCG calculados para diferentes horizontes temporales muestran los efectos de los

periodos de vida en la atmasfera de los diferentes gases presentados (IPCC 2001).

Especies Periodo de vida
Gas Férmula (afios)
Bidxido de carbono CcO,

Metano CH,4 12-18
Oxido nitroso N,0 114-121
Tetracloruro de Carbono | CClg 42
Metilcloroformo CH3CCL, 5.4
HCFC-22 CF,HClL 13.3
HCFC-142b CH;CRCL 19.5
CFC-11- CFCly 50
CFC-12 CF.ClL, 102
CFC-113 CF.CICFCY, 85
Hidrofluorocarbonos

HFC-23 CHF; 260
HFC-32 CH,F; 5.0
HFC-41 CHsF 2.6
HFC-125 CHF,CF; 29
HFC-134 CHF;CHF; 9.6
HFC-134a CH,FCF; 13.8
HFC-143 CHF,CH,F 3.4
HFC-143a CF3CH, 52
HFC-152 CH,FCH,F 0.5
HFC-152a CH;CHF, 1.4
HFC-161 CHiCH,F 0.3
Compuestos totalmente fluorados

SFs 3.2
CF, 50.0
CoFe 10.0
CiFs 2.6
CFeo 2.6
CFs 3.2
CsFi2 4.1
CeFia 3.2
Eteres y éteres halogenados

CH;0CH; 0.015
HFE-125 CF;0CHF; 150
HFE-134 CHF,0CHF, 26.2
HFE-143a CH;0CF; 4.4
HFE-7100 C4F50CH; 5.0
HFE-7200 CFs0CHs 0.77
H-Galden 1040x CHF,0CF,0C;FOCHF, 6.3
HG-10 CHF,0CF,0CHF, 12.1
HG-01 CHF,0CF,CF,0CHF, 6.2

Potencial de calentamiento
Global
(Horizonte temporal en afos)
20 aftios | 100 afios | 500 aiios
1 1 1
62 23 7
275 296 156
2000 1400 500
360 110 35
4300 1700 520
4200 2000 630
5000 4000 1400
7900 8500 4200
5000 5000 2300
9400 12000 10000
1800 550 170
330 97 30
5900 3400 1100
3200 1100 330
3300 1300 400
1100 330 100
5500 4300 1600
140 43 13
410 120 37
40 12 4
15100 22200 32400
3900 5700 8900
8000 11900 18000
5900 8600 12400
5900 8600 12400
6800 10000 14500
6000 8900 13200
6100 9000 13200
1 1 <<1
12900 14900 9200
10500 6100 2000
2500 750 230
1300 390 120
190 55 17
5900 1800 560
7500 2700 850
4700 1500 450
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La eleccion del intervalo de tiempo T depende del tipo de impacto climatico bajo
consideracion. Como cada respuesta tiene su propio tiempo caracteristico, no hay un valor
universal aceptado del intervalo de tiempo T que pueda ser adoptado. La tabla 5.1 ilustra

los periodos de integracion que son apropiados para diversas respuestas climaticas.

Tabla 5.2 Caracteristicas de los periodos apropiados de integracion para las diferentes

interacciones en el cambio climatico.

- Indicador de cambio climitico  Intervalo de tiempo de integracion
" Cambio maximo en la temperatura  ~ 100 afos

| Rapidez del cambio de temperatura ' ~ 20 a 50 anos

¢ Cambio maximo en el nivel del mar ! > 100 anos

['Rapidez del cambio en el nivel del mar ' > 50 afios
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CAPITULO VI ESTIMACION DEL FORZAMIENTO
: RADIATIVO

6.1 ESTIMACION DEL FORZAMIENTO RADIATIVO DEBIDO A LOS AEROSOLES (ALGUNOS
MODELOS)

Un gran numero de investigadores ha conducido una serie de estudios en estos
ltimos anos para estimar el forzamiento radiativo de los aerosoles, como se ha dicho los
aerosoles pueden enfriar o calentar la atmosfera directamente por: absorcion, dispersion y
reemision de la radiacion solar y terrestre, e indirectamente por: cambio en el albedo y por
la modificacion de las propiedades microfisicas de las nubes, ya que act(lan como (CCN)
Nacleos de Condensacion de las Nubes, incrementando asi el efecto de reemision de la

radiacion hacia el espacio.

Estimaciones que se estan llevando acabo sugieren que los aerosoles antropogénicos
y la quema de biomasa tienen un forzamiento climatico suficientemente alto para
sobrepasar el calentamiento causado por el efecto de invernadero tal como el del CO,, por
ejemplo el forzamiento radiativo promedio global en el presente, debido a los aerosoles
antropogénicos se estima ser entre - 0.3 y -3.5 W /m?, que es comparable a los valores del
forzamiento de los gases de invernadero y que se encuentra entre 2.0 y 2.8 W/m?, para
entender el forzamiento de aerosoles antropogénicos se necesita conocer la distribucion
espacial de estos contaminantes. Para llevar acabo tales estimaciones varios investigadores
han hecho uso de varios modelos para un periodo de tiempo dado, por ejemplo: el modelo
aéreo de la quimica de la fase gaseosa del Instituto Tecnolégico de California (Chang et al.,
2004), denominado modelo meteorologico MM5 y el modelo de la comunidad del Clima
denominado CCM3 (Yu et al., 2001). Para tal fin es importante conocer la conservacion de

la masa del aerosol que se calcula de la ecuacion general dinamica (ecuacion 6.0).

ﬁ(" "A(‘r. . ')("_ W(" a ',
‘T —Veou(y) =V (KV()— (i_—)con_:c\-’up — ((_—) reac — ((“ )coug — (i) tuente
it ey _of o 't

(6.0)
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Donde Ci es la concentracion masica de las particulas o especies i, K es la difusividad
Y (OCi/0t) condensacionsevaporaciens (OCH08)reaccion, (OCi/0) congutacion Y (OCE/0) uentes y1o sumideros, SON
respectivamente los cambios en la composicion del aerosol debido a: el primero se refiere a
la condensacion/evaporacion, el segundo a las reacciones heterogéneas en la superficie del

aerosol, el tercero a la coagulacion y el cuarto a las fuentes y/o sumideros.

El modelo del Instituto Tecnolégico de California (Chang et al., 2004) se usa para
simular la concentracion de las especies gaseosas, en particular para calcular la reaccion
del bidxido de azufre SO,, por otra parte el modelo CCM3 (Yu et al., 2001) se usa para
estimar y medir las propiedades radiativas de la columna de aerosol atmosférico en el tope
de la atmodsfera y en la superficie, asi como sus propiedades opticas para estimar por medio
de simulaciones en computadora el forzamiento radiativo del aerosol; es importante
mencionar que estos modelos parten de conocer la concentracion del ion sulfato SO,
ademas se requiere conocer la del ion nitrato, la del ion amonio, y la del agua, que se
conocen como componentes inorganicos, jugando un papel muy importante en estos
forzamientos el Carbon negro (BC), el Carbén Organico (OC) y la sal de mar formada por
Sodio, Cloro y Agua. En la quimica de todos estos compuestos existe una serie de procesos
del aerosol como son la nucleacién, la condensacién/evaporacion, la coagulacion, la

depositacion seca y himeda y el crecimiento higroscépico.

Hay autores [Boucher y Anderson (1995), Charlson et al. (1991), Haywood y
Ramaswamy (1998), Kiehl y Briegleb (1993), Kiehl y Rodhe (1995), Langner y Rodhe (1991),
Saxena y Yu (1998), Schult et al. (1997),] que han estimado valores regionales del
forzamiento radiativo directo de los aerosoles en la superficie y en el tope de la atmasfera,
de la que se ha tomado en cuenta el agua de nube en funcién del tamaiio de gota y estos
estudios se aplicaron en: una atmdsfera altamente contaminada, una atmdsfera marina y
una continentat; como conclusion han sacado valores muy parecidos a los de otros autores
[Taylor and Penner (1994), Russell et al. (1997), IPCC (1995), Bergstrom y Russell (1999)]
que han medido globalmente el forzamiento promedio directo que ha resultado del sulfato
antropogeénico y que tienen un rango de valores que van de -0.25 a -0.9 W/m?; aplicando

los modelos para al sulfato antes mencionados, el valor dado para el forzamiento es de -3
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W/m? medido en los Estados Unidos, siendo este dato mas alto que los reportados

anteriormente.

6.2 ESTIMACION DEL FORZAMIENTO RADIATIVO PROVOCADO POR EL AEROSOL DE
SULFATO (MODELO DE SCHWARTZ)

Un acercamiento inicial para estimar la magnitud del forzamiento directo debido a
los aerosoles antropogénicos, es descrito por el modelo de cajas del fendmeno (Charlson et
al, 1992; Penner et al, 1994; Schwartz, 1996). Aunque tal modelo es incapaz de describir la
distribucion geografica del forzamiento y de establecer las correlaciones entre las variables
que lo controlan, sin embargo es una primera aproximacion util, especialmente
considerando que el forzamiento es linear en una carga de aerosoles para un aerosol
opticamente fino en el cual solo la dispersion domina, y por lo tanto es independiente de

los detalles de la distribucion atmosférica del material.

Para ilustrar este acercamiento se evalla el forzamiento de onda corta provocado
por el aerosol antropogénico de sulfato. Este modelo da un promedio de area del
forzamiento de onda corta AFgr como resultado de un incremento en la concentracion del

aerosol del sulfato:

AFg = —3F1(1 — A)T*(1 — R)*B ase;- f(RH)Bso;- .
(6.1)

Los signos negativos denotan que el forzamiento representa una tendencia a enfriar;
el factor de ¥ es debido a que solamente la mitad del planeta es iluminada en un tiempo

dado. Los simbolos en la ecuacion se definen como sigue:

Fr: es la constante solar, es decir el flujo radiativo solar promedio de la distancia de la
tierra al sol;
A.: es la fraccion cubierta por nubes de la zona a tratar; el factor (1-Ac) es introducido

porque el incremento en el albedo es solamente aplicable para regiones libres de nubes;
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T: es la fraccion de la radiacion incidente o dispersada transmitida a través de la capa de
aerosol sobre la atmoésfera; »
R;: es el albedo de la superficie subyacente; el factor (7-R;) toma en cuenta la miltiple

reflexion que existe entre la superficie y la capa de aerosol;

P : es la fraccion de la radiacién dispersada hacia arriba por el aerosol, promediada sobre
la direccion hemisférica iluminada por el sol;

RH-
a Soi‘: es la eficiencia de luz dispersada por masa de aerosol de sulfato, es decir el

coeficiente de dispersion por masa de sulfato, referida a una humedad relativa baja (RH,=
30 %);

AIRA): es el incremento relativo en la seccion eficaz de dispersion a una humedad relativa
ambiente RH;

Bso#: es la columna promedio de carga de sulfato como resultado de las emisiones

antropogénicas.

Tabla 6.1. Evaluacion del promedio global directo del forzamiento radiativo debido al
aerosol de sulfato antropogénico. Modificada de Schwartz (1996).

Factor de
Factor Valor Unidades incertidumbre
Fr 1370 Wm’
1 — A, 0.4 1.1
T 0.76 _ 1.15
1 — R, 0.85 1.1
B.., 0.29 13
Xs0i- S m?(gS0% ) ! 1.5
F(RH) 1.7 12
Oso. 80 TgS aio ' 1.15
Tsoy- 0.020 afo L5
A 5% 1014 m2
AFy -1 Wm’ 24
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La Ecuacion (6.1) indica el tratamiento del forzamiento radiativo. La columna de la
carga del sulfato en principio puede ser obtenida por una medicion directa, pero en vista
de la variabilidad de esta cantidad como se discutira abajo se puede obtener solamente por
el modelado de la quimica atmosférica. Otra vez son consideraciones que restringen a un

modelo de caja. Para obtener la carga promedio de la columna se tiene:

BS():-= QSOz YS(),‘,_/IAS (6.2)

Donde:

Qso,: es la fuerza de la fuente del SO, antropogénico;

Y(so,*: Es el rendimiento fraccional del SO; emitido que reacciona para producir el aerosol
de sulfato; ya que la ecuacion (6.1) se basa en la masa del lon sulfato, un factor posterior

de 3 debe ser incluido para tomar en cuenta la razon del peso molecular del sulfato a la del
azufre (96/32 = 3),

T(s04*: es el tiempo de residencia media del aerosol de sulfato en la atmosfera;

A: Es el area de la regién geografica a la cual el célculo se aplica, por ejemplo la tierra

entera o el hemisferio Norte.

Las Ecuaciones (6.1) y (6.2) pueden combinarse para dar:

AFg ==} Fr(1 - A)T (1= RY*f asoj- f(RH)Os0, Yso1-Tsor/A-
(6.3)

La ecuacion (6.3) tiene la ventaja de delinear explicitamente la dependencia de AFg
en todas las variables de las cuales depende, permitiendo asi, la identificacion de
incertidumbres clave. La estimacion de los valores de los diferentes parametros de la
ecuacion (6.3) se encuentran en la Tabla 6.1 la cual se basa en los datos de Charlson et al,
(1992). La magnitud global promedio del forzamiento radiativo directo del aerosol de

sulfato cuando se evaldia por esta ecuacion empleando los parametros dados en la Tabla 6.1
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se encuentra que es cerca de -1 W m2. Este valor es similar a los promedios globales que
resultan de los calculos que se basan en la distribucion geografica de los aerosoles
calculados con modelos quimicos de transporte, que explicitamente muestran la
distribucion de este forzamiento en una distribucion geografica, concentrados en las
cercanias de regiones industriales del hemisferio Norte (Charison et al., 1991; Kiehl and
Briegleb, 1993).

También se dan en la tabla 6.1 las estimaciones algo subjetivas de las incertidumbres
asociadas a los distintos factores de la ecuacion (6.3). La incertidumbre multiplicativa total
dada en la tabla 6.1 se evaltia como f; = exp[Z(logfi)*]'’?, donde la f; es la incertidumbre
multiplicativa estimada para los factores individuales en la ecuacion (6.3). Las fuentes
clave de las incertidumbres son factores microfisicos (eficiencia de la dispersion, la fraccion
de dispersion hacia arriba y la dependencia de estas cantidades al tamaiio de particula y a
la humedad relativa, RH) y factores de la quimica atmosférica (rendimiento y tiempo de
residencia). La propagacién de las distintas incertidumbres bajo suposicion que no estan
correlacionadas, conduce a una incertidumbre estimada en el forzamiento de un factor de
cerca de 2.4; es decir un factor de casi 6 entre los extremos. Sin embargo se ha observado
la posibilidad de la correlacion de las propiedades pertinentes del aerosol, es decir la
eficiencia de dispersion de la masa, la fraccion de la dispersion hacia arriba, y la
dependencia de la humedad relativa, que conduciria a una reduccion en la incertidumbre
total (Boucher y Anderson, 1995).

6.3 PROCESOS Y CARACTERISTICAS QUE GOBIERNAN AL FORZAMIENTO

Esta discusion se centra convenientemente en los procesos de la quimica atmosférica
que controlan a la carga del aerosol, ecuacion (6.2), y en los procesos radiativos que

controlan al forzamiento para una carga dada de aerosol, ecuacion (6.1).

6.3.1 Quimica Atmosférica

En un principio si la carga o la columna de carga media del sulfato antropogénico
fueran conocidas empiricamente, como es el caso para el incremento antropogénico en las

concentraciones de los gases de invernadero, los valores conocidos se podrian utilizar en
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lugar de las cantidades calculadas segun lo indicado en la ecuacion (6.3). Sin embargo, en
contraste con la situacion para los gases de invernadero, el aerosol del sulfato no esta
distribuido uniformemente en el espacio y tiempo, como consecuencia del tiempo de
residencia atmosférica relativamente corto de esta especie. Esta claro que la variabilidad
asi como es, imposibilita determinar virtualmente la carga atmosférica simplemente

midiendo concentraciones.

Una atractiva propuesta para el monitoreo de la distribucion del cargamento del
aerosol seria por medio de instrumentos transportados por los satélites. Sin embargo, hasta
la fecha solamente algunos satélites han llevado los instrumentos disefados
especificamente para las medidas del aerosol (McCormick et al., 1979). En ausencia de los
instrumentos diseilados para las medidas del aerosol, la confiabilidad se ha logrado
alternativamente, principalmente por las medidas obtenidas por el empleo del AVHRR
(radiometro de muy alta resolucion avanzado) o los satélites NOAA de orbita polar (Rao et
al., 1988). Sin embargo, esta aproximacion se limita a mediciones hechas sobre los
océanos, debido a la radiacion superficial alta y variable en los distintos escenarios sobre la
superficie terrestre. Los instrumentos futuros que pueden mejorar la capacidad de
monitorear las distribuciones del aerosol han sido descritos brevemente por Penner et al.

(1994) y Hansen et al, (1990) y mas detalladamente por Hansen et al. (1993).

Dado que tal aproximacion no esta todavia disponible, uno debe recurrir a los
modelos de la quimica atmosférica que gobiernan al aerosol de sulfato para deducir el
cargamento atmosférico de este. La mayoria del sulfato en la atmésfera es formado por la
oxidacion atmosfeérica del SO, vy, asi las cantidades dominantes requeridas para describir la
fuerza de la fuente de sulfato son la fuerza de la emisién del SO, antropogénico (Qso,) v la
fraccion del SO, emitida que se transforma a aerosol de sulfato (rendimiento, Y(so4)?). La
fraccion de conversion del SO, al sulfato contra la remocion como SO, (principalmente por
la depositacion seca) es mucho mas incierta. La oxidacion atmosférica del SO, ocurre por la
reaccion en fase gaseosa (con el radical OH) y por la reaccion en fase acuosa en las nubes
(principalmente con H;0; y 0;). Una importante pregunta sin resolver es el avance de la
reaccion en la nube. La reaccion en la nube del SO, con H,0; es rapida y se ha pensado que

procede esencialmente hasta completarse, segln lo limitado por la cantidad del reactivo en
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una concentracion mas baja (Daum et al., 1984; Daum, 1988; Mohnen y Kadlecek, 1989;
Burkhard et al., 1994). Asi a la primera aproximacion el avance de la reaccion es limitado
por la cantidad del SO, que sea procesada por las nubes, pero no excediendo la cantidad
presente de H,0,. Una cuestion relacionada es la cantidad de sulfato que es retornada a la
atmosfera como aerosol contra su remocion por la precipitacion en el mismo evento en el

cual fue producida.

La remocion del sulfato de la atmosfera se caracteriza por un tiempo de residencia

media (1s04%). La remocion ocurre sobre todo por el lavado en la nucleacion de las
particulas del aerosol durante la formacion de la nube, seguido por la depositacion del
material disuelto en la precipitacion; el tiempo (1/e) para la remocion de las particulas del
modo acumulacion por la depositacion seca, es de varias decenas de dias (Stinn, 1983).
Inferencias del (tsos>) se basan en concentraciones del sulfato en el aire o en la
precipitacion necesariamente ambiguas debido a las fuentes continuas y distribuidas y
debido a la formacién del sulfato por la oxidacion atmosférica del SO; (Schwartz, 1989). De
la disminucion en la concentracion del sulfato en la precipitacion con la distancia sobre el
Atlantico Norte, Whelpdale et al, (1988), dedujeron la distancia del decaimiento del (1/e)
de 2400 kildmetros. Para una velocidad media de transporte de 300 a 500 kilometros por
dia (Summers y Young, 1987), el correspondiente tiempo de residencia medio es de 5 a 8

dias.

Una estimacion independiente del tiempo de residencia media de los aerosoles
troposféricos del modo-acumulacion puede ser obtenida de un estudio del decaimiento de
137¢Cs atmosférico en las semanas que siguieron al accidente en la estacion de generacion
nuclear de Chernobyl en Ucrania, en 1984. El cargamento atmosférico de este radionuclido
durante este periodo derivd casi enteramente de ese accidente. Los iones emitidos se
unieron rapidamente a las particulas del aerosol del modo acumulacion. Por {o tanto el
decaimiento de este material en la atmésfera se puede considerar un sustituto para el
indice de remocion del aerosol del modo acumulacion por procesos atmosféricos de la
depositacion. Las concentraciones medidas en varias estaciones de la latitud media en

Europa y Asia fueron divulgadas por Cambray et al. (1987). El tiempo de residencia medio
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derivado de este analisis es ciertamente constante (cerca de 6 a 8 dias) con otras

estimaciones destacadas arriba.

A pesar de la importancia de la quimica atmosférica de los sulfatos en relacion con la
depositacion acida y de otras formas de contaminacion atmosférica y a pesar de la
considerable investigacion en esta area, las estimaciones de los diferentes parametros

necesarios para describir los cargamentos atmosféricos siguen siendo algo inciertas.

6.3.2 Propiedades Radiativas de los Aerosoles de Sulfato

Una segunda contribucién a la incertidumbre en el forzamiento directo por los

aerosoles de sulfato se asocia a las cantidades indicadas en la ecuacion (6.2), estas incluyen

a la eficiencia de la dispersion del material, a:’;'z- , a la dependencia de esta eficiencia de

dispersion de la humedad relativa f(HR), y a la fraccion de la radiacion dispersada, que es
dispersada hacia arriba en el Hemisferio 4. La influencia del tamafo de particula,
composicion, y humedad relativa en el forzamiento radiativo de onda corta por los

aerosoles ha sido examinada recientemente por Pilinis et al, (1995).

Eficiencia de dispersion. La cantidad a';z;y el valor para esta cantidad son dados

por Charlson et al. (1992), 5 m? (8 SO, representa la eficiencia de dispersion de la luz
por el incremento en el aerosol de sulfato incluyendo sus cationes asociados, referida a una
humedad relativa baja (tipicamente 30%) o mas formalmente, la derivada del coeficiente
de dispersion de luz con respecto a la concentracién de la masa del sulfato. La base para la
seleccion de este valor es dada por Charlson et al, (1992) y elaborada méas a fondo por
Anderson et al, (1994).

La dependencia de la eficiencia de dispersion de la masa de sulfato y del diametro

de la particula se muestra en la fig. 6.1 para un aerosol seco de sulfato de amonio.
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Figura 6.1. Dependencia de la eficiencia de dispersion del aerosol del radio de la particula. Longitud de
onda, 0.53 um; indice de refraccion 1.53. La eficiencia de dispersion de Luz es expresada en unidades de
m? (g 50.1)". Modificada de Ouimette y Flagan (1982). Aqui la cantidad trazada es la eficiencia de
dispersion de la luz por la masa de sulfato de amonio, de acuerdo con la notacion usada en la ecuacion
6.1).

Como puede verse en la fig. 6.1, la eficiencia de dispersion de la masa del aerosol
exhibe una amplia gama de valores en el rango de tamanos que abarcan los aerosoles del
modo acumulacion. El tamano de particula es asi una clave dominante de la eficiencia de la
dispersion de luz. El valor maximo, 9 m? (g S04%)", que ocurre a diametro de particula
aproximadamente igual a la longitud de onda, es algo mayor que el valor empleado en la
tabla 6.1, de 5 m? (g S04%)"; el valor promedio para un aerosol en ambiente real
dependeria de la distribucion del tamadnio del aerosol. La eficiencia media de dispersion
para varias distribuciones, se evaluo con la eficiencia de dispersion de la masa del sutfato
de amonio dada en la fig. 6.1 dando un rango de valores que van de 4.9 a 6.0 m* (g50.2)",
consistentes con el valor de 5 m? (g SO} dado en la Tabla 6.1.

Dependencia de la eficiencia de dispersion de la luz de la Humedad Relativa (HR). La
segunda influencia principal en la magnitud de la dispersion directa de la luz por los
aerosoles es la dependencia de su tamaiio, y por lo tanto la eficiencia de dispersion relativa
a la masa seca del aerosol, con la humedad relativa surgida del aumento del agua por los
componentes delicuescentes. La dependencia de la eficiencia de dispersion con la HR se

indica en la ecuacion 6.1 por el factor f(RH). Para examinar esta dependencia nos
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centramos otra vez en el sulfato como ejemplo. La figura 6.2 demuestra esta dependencia

para varias especies de sulfato.
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Figura 6.2 (a) Curvas tedricas que muestran los puntos de delicuescencia de varias sales.
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Figura 6.2 (b) Curvas tedricas y experimentales del sulfato de amonio, que muestran el régimen
exhibido de sobresaturacion con la disminucion de la HR, por debajo del punto de delicuescencia.

La figura 6.2(a), demuestra la dependencia exhibida con el aumento de la Humedad
Relativa (HR), muestra el crecimiento brusco asociado a la delicuescencia, ocurriendo a una

HR que corresponde a la presion de vapor del agua sobre una solucién saturada. Segin lo
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indicado en la fig. 6.2(b), a medida que la HR disminuye, la particula de aerosol puede
permanecer como solucion sobresaturada a humedades relativas muy por debajo del punto
de delicuescencia. Tal comportamiento se observa cominmente en los aerosoles
troposféricos (Rood et al., 1989; Koloutsou-Vakakis y Rood, 1994). La dependencia de la
HR del tamafio de particula puede ser calculada por composiciones conocidas usando
expresiones basadas directamente en medidas (e.g. Tang y Munkelwitz, 1991, 1994) o con

equilibrios termodinamicos multicomponentes (e.g. Kim et al, 1993a, b).

Fraccion de la dispersion de la radiacién hacia arriba. La microfisica del aerosol

también influencia al forzamiento radiativo a través de la fraccion de dispersion hacia

arriba (f).
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Figura 6.3. Diagramas polares de funciones de fase de la dispersion P(8) como una funcion del radio de
la particula, ilustrando la transicion con el incremento en el radio de la particula, con la misma
dispersion en las direcciones hacia delante y hacia atras con un méaximo de dispersion en la direccion
delantera. La longitud de onda de la radiacion incidente fue de 0.55 um, y el indice de refraccion de
1.52-0.008i. Obsérvese que los diagramas estan en una escala linear mas que en una escala logaritmica
acostumbrada. Las expresiones para la evaluacion de B con el radio de la particula y el anguto solar
cenital fueron dadas por Wiscombe y Grams (1976).
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La fraccion de dispersion (8) exhibe una dependencia del tamafio de particula ya que
esta depende de la funcién de la fase, es decir de la distribucion angular de la radiacion
dispersada. Estas funciones de fase se ilustran en la fig. 6.3 para varios tamaiios de
particula. A radios pequefios la funcion de la fase es simétrica en las direcciones delanteras
y traseras, pero con el aumento del radio de la particula, la luz se dispersa cada vez mas en
la direccion delantera. Puesto que la radiacion incidente viene de la direccion vertical, un

movimiento hacia adelante disminuye la fraccion de la dispersion hacia arriba.

Finalmente se debe observar que las distintas figuras ilustradas en esta seccion
mostrando las caracteristicas opticas y radiativas del aerosol en funcion del radio, ilustran
la dependencia del radio de estas cantidades, y no implican que las caracteristicas de un
aerosol dado se puedan representar por las caracteristicas que corresponden a un solo valor
dado de radio. Para determinar el valor de una caracteristica dptica o radiativa dada para
un aerosol en particular, es necesario involucrar la dependencia del radio de la

caracteristica del aerosol con la distribucion de tamanos.
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6.4 ESTIMACIONES FUTURAS

De acuerdo a varios investigadores (Webster et al., 2002) han estimado que dentro
de cien afos el calentamiento global aumentara como consecuencia del incremento en et
forzamiento radiativo positivo de los gases de invernadero, ya que estos gases tienen
tiempos de residencia muy largos (de décadas a siglos) y sus efectos no se ven a corto
plazo, siendo asi, el calentamiento global de la Tierra probablemente procede de emisiones
de estos gases de décadas atras y aunque hoy en dia hay un mejor control de estas, asi
como acuerdos internacionales para reducirlas, los efectos de las actuales emisiones de los

gases de invernadero se sentiran en un futuro proximo.

Al igual el forzamiento radiativo negativo de los aerosoles de sulfato aumentara
dentro de los siguientes 100 afnos y aungue estos no tienen tiempos de residencia largos
como los GEl, los flujos en las emisiones de estos son mas inciertos y su quimica
atmosférica mas compleja, asi que los investigadores han modelado estas estimaciones

futuras de acuerdo a los modelos actuales existentes para estos aerosoles.
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Figura 6.4 Proyecciones hacia el afio 2100 del cambio en la temperatura promedio global y del
forzamiento radiativo del aerosol de sulfato. (Webster et al. 2002)
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6.5 DISCUSION

Como se ha dicho en esta Tesis, se han mencionado 3 modelos del forzamiento
radiativo debido a los aerosoles atmosféricos (MM5, CCM3 y Modelo de Schwartz). De estos
tres modelos el que puede ser aplicado con mas facilidad para estimar el forzamiento
radiativo del aerosol de sulfato es el que se describi6 mas detalladamente (Modelo de
Schwartz), sin embargo todos estos modelos tienen una serie de incertidumbres claves que
se sustituyen empleando resultados empiricos y unas cuantas observaciones debido a que a
nivel global no se conoce con certeza cual es la carga y la distribucion en la atmosfera de
estos aerosoles incluyendo el de sulfato. Algunos de estos modelos se han aplicado en
regiones puntuales, sobre todo en zonas industriales del hemisferio Norte y en algunos
casos empleando matlas de hasta 100 x 100 Km, esta evaluacion produce para la carga de la
columna promedio global de sulfato antropogénico ser estimada en 3.8 ug m™. Usando una
escala de 2 kilometros de altura, esta carga se traduce a una concentracion de 1.9 pg m’ o
cociente de mezclado de 0.49 nmol mol' de aire. Para el 90% de las emisiones
antropogénicas en el hemisferio norte (NH), estas cantidades son 6.9 mg m?, 3.5 ygm?3, y
0.88 nmol mot™! de aire, respectivamente.

En resumen, la descripcion de la carga del sulfato atmosférico, incluyendo su
dependencia del tiempo y del espacio es una fuente importante de la incertidumbre para
estimar el forzamiento radiativo debido a las fuentes antropogénicas de este material.
Obviamente cualquier incertidumbre en esta cantidad se transfiere directamente dentro de
la incertidumbre en el forzamiento de onda corta por esta especie de aerosol, ya que la
salida de informacion de estos modelos se puede utilizar como entrada de informacion para
las evaluaciones del forzamiento radiativo (Charlson et al., 1991; Kiehl y Briegleb, 1993;
Taylor y Penner, 1994; Mitchell et al, 1995; Boucher y Anderson, 1995; Cox et al, 1995).
De cualquier manera, es necesario evaluar con exactitud las concentraciones modeladas
con la comparacion de las observadas.
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CAPITULO ViI CONCLUSIONES

7.1 CONCLUSIONES

En base a toda la investigacion efectuada podemos demostrar que los aerosoles de
sulfato provenientes de las emisiones de bioxido de azufre antropogénicas y naturales, si
afectan potenciatmente al clima mundial, como consecuencia de sus efectos radiativos ya
sea directos o indirectos sobre el sistema Tierra-atmoésfera, dando lugar asi a un efecto
neto de enfriamiento a nivel global y regional, que no compensa necesariamente al
calentamiento global originado por el aumento en la concentracién de los gases de
invernadero, sino que genera perturbaciones aiin mayores en el sistema del clima de la

Tierra por ejemplo, los cambios en los regimenes de la precipitacion pluvial.

Por lo anteriormente descrito en la investigacion, se observa que en el contexto de
esta Tesis no es posible hacer un calculo 0 una estimacion del forzamiento radiativo de los

sulfatos en el valle de México, por las siguientes razones:

1) No se conoce cual es el contenido de este ion en la columna atmosférica ni en el
pasado ni en el presente, en el valle de México y no se puede estimar, por que no se han
evaluado en una forma confiable las emisiones del 50,, ademas no se cuenta con una red

meteoroldgica bien equipada que nos diera las trayectorias.

2) No se conoce la distribucion regional ni temporal, aun suponiendo una carga dada
para la columna atmosférica, estara sujeta a la incertidumbre que origina la variabilidad de
su concentracion por las condiciones atmosféricas.

3) Los procesos de dispersion de la radiacion solar por el aerosol de sulfato dependen

fundamentalmente de la longitud de onda, del angulo cenital, de la variacion anual del

flujo solar, de la reflectividad de las nubes y de la dispersion debida al albedo planetario,
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por lo tanto tendrian que evaluarse cada una de estas variables para hacer una estimacion

confiable del forzamiento radiativo a nivel region.

La quimica que gobierna a los aerosoles de sulfato es muy compleja y amplia, ya que
estos se transforman con gran rapidez en la atmosfera y ademas la incertidumbre
relacionada con la fraccion del SO, emitido (Y(s04?) que se transforma en aerosol de
sulfato con cualquiera de sus cationes asociados (por ejemplo: H', NH4"), que depende en
gran parte de la cantidad del reactivo limitante, que en el caso de la reaccion en fase
gaseosa es el radical hidroxilo y que en fase acuosa es el peréxido de hidrogeno y ozono
principalmente. Debido a que no se conocen con certeza las cantidades de estos
compuestos de vital importancia para la oxidacion del SO,, aumenta la incertidumbre
derivada de los procesos de remocion en la atmosfera de los aerosoles por la precipitacion
pluvial y la depositacién seca, y por que no se conocen las cantidades exactas que retornan
a la superficie por medio de estos procesos.

Por consiguiente, hacer una estimacion del forzamiento radiativo en el Valle de
México por medio del “Modelo de Schwartz” que es el mas viable por su menor
complejidad, seria practicamente inutil, por lo que solo cabe mencionar que: sea mucha o
poca la contribucion de México al cambio climatico mundial sabemos que tendra una
consecuencia en el ambiente a corto y a largo plazo, ya que el sistema de la Tierra siempre
tendra una respuesta para tratar de compensar este cambio y no siempre esta respuesta

sera favorable para el ser humano.

Por ultima instancia podemos decir que el “Efecto Whitehouse” es tan preocupante
como el “Efecto de Invernadero” y se le debe de dar real importancia y ser estudiado por la
comunidad cientifica mas afondo y con mas detalle para poder comprenderlo mejor y asi
reducir la incertidumbre total relacionada con este fenémeno que ain es muy grande. El
reconocimiento de esto conducira a la inmediata realizacion de una investigacion inherente
de cualquier esquema y/o modelo, para tomar deliberadamente ventaja del forzamiento de
onda corta del aerosol como un mecanismo de compensacion del forzamiento de onda larga
debido a los gases de invernadero como consecuencia del aumento en las concentraciones

de estos gases por actividades antropogénicas.
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