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Prólogo

El clima de nuestro planeta ha cambiado repetidas veces a lo largo de su historia de más de 4.500 millones de años. En una primera etapa estos cambios estuvieron influenciados por fenómenos físicos mayores, por ejemplo, los asociados a la formación de la Luna, lo que generó cambios en la órbita y velocidad de rotación de la Tierra, o cambios en la distancia entre la Tierra y el Sol, entre otros. Una vez que la vida emerge en nuestro planeta, hace unos 4.000 millones de años, se agrega una nueva fuente de cambios a consecuencia de procesos biogeoquímicos. Esto se traduce en cambios en la composición química de la atmósfera y en la modificación de los ciclos de la materia, como el ciclo del Carbono, el Nitrógeno y el Fósforo.

En el Mioceno, hace poco más de 6 millones de años, ocurrió un nuevo cambio con profundas consecuencias sobre el clima de la Tierra, aunque no se sentirá de forma inmediata. Este evento tiene lugar como parte de la evolución de la biósfera del planeta: en el centro norte de África emerge un grupo de organismos denominados homínidos, los que, a su vez, hace unos 2,3 millones de años, dieron origen al género Homo y posteriormente, hace unos 200-250 mil años, a Homo sapiens. Toda esta historia africana cambia cuando nuestra especie coloniza Eurasia hace unos 100 mil años y posteriormente se desplaza hacia América, hace unos 20 mil años y entra a nuestro continente, y a nuestro país, hace unos 14.000 años. Uno de los primeros efectos de la presencia humana sobre la biósfera fue su impacto sobre otras especies y notablemente sobre otros mamíferos silvestres que formaban parte importante de su dieta, lo cual, en asociación con cambios climáticos, llevó a que hacia el final del Pleistoceno (unos 11.000 años atrás) una proporción importante de la megafauna (mamíferos de más de 44 kg) desaparecieran en varios continentes, incluido el nuestro.

La evolución de nuestra especie se caracteriza por la continua generación, y modificación progresiva, de una gran diversidad de innovaciones sociales, científicas y tecnológicas que nos ha permitido colonizar casi todos los ambientes presentes en nuestro planeta, desde las zonas polares a los desiertos, abarcando zonas de montañas y trópicos; domesticar plantas y animales para su uso directo en alimentación e indirecto en la obtención de medicinas; descubrir nuevas fuentes de energía, como los combustibles fósiles y la energía nuclear, que han hecho posible generar grandes asentamientos humanos que pueden llegar a tener más de 24 millones de personas, como es el caso de Shanghai, en China. En efecto, a marzo de 2019, la población humana alcanza ya los 7.700 millones de personas. Todas estas innovaciones, que actualmente sustentan nuestro estilo de vida y sistemas socioeconómicos, han producido impactos de tal magnitud que nos hemos convertido en una potente fuerza de cambio, tanto así que es posible distinguir una nueva era geológica, el Antropoceno, y como consecuencia una modificación fundamental del sistema terrestre que representa un gran desafío a nuestros modos de vida: el cambio en el clima producto de la actividad humana.

Dado que nuestro modo de vida actual atenta contra nuestro modo de vida futuro, se hace evidente que ha llegado el tiempo de cambiar. Pero para cambiar es necesario conocer y entender cuál es el problema y cuáles son las alternativas que tenemos. En este libro, nos focalizamos en caracterizar partes de los problemas asociados al cambio global generado por la actividad humana, a través del estudio de uno de sus componentes o motores de cambio, el cambio climático; para desde allí mostrar cómo este interactúa con otros cambios, como la pérdida, fragmentación y degradación de hábitats; la pérdida de biodiversidad, el sistema económico, la acidificación del océano, la salud humana, la provisión de energía para nuestras actividades, la provisión de agua para la agricultura, entre otros.

El libro, aunque enfocado inicialmente en su uso por estudiantes universitarios, contiene información e ilustraciones de fácil acceso y comprensión para público general y su objetivo último es contribuir a un mejor conocimiento sobre las bases, consecuencias, mitigación y adaptación al cambio climático, con énfasis en Chile.

Este libro surge como maduración de la experiencia de un grupo de profesores de diversas disciplinas que colaboran enseñando un curso sobre cambio climático, que ha sido dictado desde el año 2010 en la Pontificia Universidad Católica de Chile. En este curso participa gran parte de los autores del libro, la mayoría de los cuales son a su vez parte del Centro Interdisciplinario de Cambio Global UC, iniciativa interdisciplinaria que cumple diez años y que reúne profesores de las facultades de Ingeniería, Agronomía e Ingeniería Forestal, Ciencias Económicas y Administrativas, Historia, Geografía y Ciencia Política y de Ciencias Biológicas. Al igual que el curso, este libro representa un esfuerzo multidisciplinario que analiza en la primera sección las bases científicas del cambio climático, destacándose los roles de la atmósfera, el balance de energía y el ciclo de los gases de efecto invernadero (GEI) en el sistema terrestre e incluye análisis de modelaciones climáticas. La segunda sección se relaciona con la mitigación de las emisiones de GEI en sectores como electricidad, transporte, manejo de residuos sólidos, agricultura, bosques, cambios en el uso del suelo y la economía de la mitigación. Además, se analizan los escenarios futuros y las políticas internacionales de mitigación en cambio climático. La tercera sección está dedicada a analizar y discutir problemas de vulnerabilidad, impactos y adaptaciones al cambio climático, enfocándose principalmente en recursos hídricos, agrícolas, forestales, biodiversidad, salud, infraestructura, ciudades y en el océano y zonas costeras. El capítulo de cierre se enfoca en los cambios climáticos pasados y presentes en relación con los roles y responsabilidades de los seres humanos. Se ha puesto especial énfasis en presentar la realidad de Chile, mostrando cifras actuales que indican su participación en el problema global del cambio climático, así como también identificando sus principales brechas y desafíos en mitigación y adaptación.

El cambio climático es, sin duda, una de las mayores amenazas que enfrenta la sociedad moderna y es un mayúsculo desafío social, científico, técnico, político, ético y filosófico. Es una oportunidad para pensar el fenómeno humano, de constatar que somos parte de los ciclos naturales y que los cambios que generamos en ellos nos están ya afectando y que podrían afectar muy severamente los soportes de lo vivo en el planeta. Es tiempo de reflexionar sobre las dificultades y desafíos que tiene la sociedad actual, para entender cabalmente el fenómeno del cambio climático y más aún, sobre la necesidad de tomar conciencia de que la suma de las acciones individuales y colectivas, en un mundo híper consumista, podrían tener consecuencias nefastas para la vida tal como la conocemos.

A través del tiempo hemos podido constatar que este es un problema de múltiples dimensiones que exige una mirada holística para abordarlo correctamente. Este libro, y el curso que lo ha inspirado, da muestra de esta realidad al convocar a veinticuatro autores de distintas disciplinas, quienes han participado del curso en sus numerosas versiones. También hemos tenido el privilegio de contar con muchos otros colaboradores que han aportado a las clases a través de su conocimiento y experiencia, enriqueciendo los contenidos que presentamos y la discusión que sostenemos con los estudiantes. Queremos en estas líneas agradecer especialmente a Andrés Alonso, Jonathan Barton, María Paz Cruz, Guillermo Donoso, Annie Duffey, Arturo Errázuriz, Rodrigo Escobar, Fernando Farías, Claudia Ferreiro, Laura Gallardo, René Garreaud, Sergio González, Wolfram Jahn, Fabrice Lambert, Claudio Latorre, Óscar Melo, Marcelo Mena, Pilar Moraga, Christian Patrickson, Juan de Dios Rivera, Maisa Rojas, Roberto Rondanelli, Andrea Rudnick, Hugh Rudnick, Claudio Seebach, Marcelo Tokman, Juan Eduardo Vásquez, Sergio Vera y Julio Vergara.

Somos parte de la naturaleza y, como cualquier otra especie, nuestro destino está unido al destino de nuestro planeta. Esperamos que este libro contribuya al propósito de comunicar el desafío global que el cambio climático significa para Chile y en especial cómo podemos mitigar sus efectos y adaptarnos a aquello que no podemos mitigar. Eso implica conocer cuáles son los probables escenarios futuros e impactos del cambio climático sobre nuestra economía, la infraestructura, nuestra seguridad alimentaria, el acceso a recursos fundamentales como el agua, los recursos marinos, las contribuciones que los ecosistemas nos proveen y que permiten que podamos seguir prosperando como sociedad. ¡Bienvenidos al desafío del cambio climático!
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1. Atmósfera, Balance de Energía y Efecto Invernadero

Francisco Meza1

Cambio Climático en Chile: Ciencia, Mitigación y Adaptación. Castilla, J. C., Meza, F., Vicuña, S., Marquet, P. A., Montero, J.-P. (eds.). Ediciones UC. Santiago, Chile, 2019, p. 480.

1.1 Introducción

Comparada con la esfera terrestre (cuyo radio es de 6.400 km), la atmósfera no es más que una delgada película de gases que envuelve a nuestro planeta. Sin embargo, su dimensión es suficiente para permitir que se desarrollen condiciones ambientales apropiadas para la vida. En efecto, esta capa de unos 100 km de espesor nos brinda el aire que respiramos, el carbono que es fijado por la vía de la fotosíntesis (ver Capítulo 2), el nitrógeno que constituye los aminoácidos y ácidos nucléicos, entre otros recursos básicos. Asimismo, en su interior tienen lugar procesos muy relevantes para el ciclo hidrológico como la condensación y precipitación, se filtra gran parte de la radiación ultravioleta y se modifica el balance de energía, de forma tal que la temperatura de la superficie terrestre resulta ser muy superior a la que se observaría de no existir la atmósfera.

A pesar de que la composición de la atmósfera es variable de un lugar a otro y de que ha evolucionado en el tiempo (ver Recuadro 1.A), en la actualidad dos gases (nitrógeno y oxígeno) son responsables de más de un 99% de la concentración total de los gases de la atmósfera medidos en volumen y en condiciones secas (ver Capítulo 2 para entender la manera en que se miden concentraciones en la atmósfera). Si el vapor de agua y algunos contaminantes menores fuesen removidos de la atmósfera, la distribución de sus principales constituyentes en los primeros 80 kilómetros sería la que indica la Tabla 1.1. La composición química de la atmósfera es importante porque determina la forma en que reacciona con la energía radiante y cuál es el tipo de respuesta termodinámica frente a la adición de energía. El resto de los componentes de la atmósfera son llamados componentes variables, incluyendo entre ellos al vapor de agua, el ozono y los aerosoles (material sólido y líquido que se mantiene en suspensión debido a la circulación de la atmósfera).



RECUADRO 1.A: ATMÓSFERA EN CONSTANTE CAMBIO

La composición de la atmósfera ha cambiado a lo largo de la historia de nuestro planeta y continúa evolucionando.

La atmósfera primitiva se desarrolló hace más de 4.500 millones de años, al momento de la formación de la Tierra. Se estima que en ese entonces la Tierra estuvo constituida por helio, hidrógeno, metano, amonio y vapor de agua, de forma similar a lo que han mostrado planetas cercanos como Venus, Marte y Júpiter. Sin embargo, esa atmósfera primitiva fue transformada por la actividad solar.

Aproximadamente hace unos 4.000 millones de años puede distinguirse un periodo en que se comienza a estructurar la atmósfera secundaria, producto de una fase de intensa actividad volcánica, que dio origen a la aparición de nitrógeno, metano, dióxido de azufre, monóxido y dióxido de carbono y vapor de agua.

A partir de ella emergió, hace más de 3.500 millones de años la atmósfera terciaria, como producto de la aparición de las primeras formas de vida. En un primer momento los organismos fueron anaeróbicos, de modo que no precisaban de oxígeno como aceptor de electrones. El subproducto de su metabolismo correspondía al metano.

Aproximadamente hace 3.000 millones de años emergieron los primeros organismos capaces de realizar fotosíntesis, las algas verde azules, que tuvieron una rápida proliferación. Asociado a ellos la atmósfera terrestre experimentó cambios muy sustanciales, toda vez que el oxígeno fue liberado como subproducto de la fotosíntesis.

El enriquecimiento relativo de oxígeno en la atmósfera terrestre y su capacidad de interactuar con radiación ultravioleta (inferior a 0,4 micrones) permitió la formación de capas estratificadas de ozono, una molécula triatómica de oxígeno que es altamente inestable y que tiene la propiedad de filtrar la radiación ultravioleta, reforzando aún más la acción del oxígeno molecular y permitiendo así que el planeta presentara condiciones más apropiadas para el desarrollo de la vida como la conocemos.



El vapor de agua es un componente atmosférico de gran importancia que presenta una gran variabilidad espacial y temporal. Su concentración puede fluctuar desde solo una pequeña fracción de la mezcla de gases en las zonas desérticas del planeta, hasta valores cercanos al 4% del volumen de la atmósfera, como se observa en lugares tropicales con grandes tasas de evapotranspiración.

El vapor de agua no es solo relevante por su participación en el ciclo hidrológico, sino que además por el rol que le cabe en el balance radiativo y energético del planeta. Se sabe que el vapor de agua es capaz de absorber energía radiante de onda larga2 y ser responsable de un 60% del efecto invernadero natural de la Tierra. Además, los cambios de fase que experimenta el agua tienen aparejados consumos (o entregas) muy significativos de energía, de forma tal que los procesos de evaporación y condensación son muy efectivos a la hora de redistribuir el calor entre las capas de la atmósfera y entre las distintas regiones del planeta.

Tabla 1.1: Principales gases presentes en la atmósfera en partes por millón (ppm)




	Constituyente
	Concentración (% en volumen)
	Concentración (ppm)



	Nitrógeno (N2)
	78,08
	780.840



	Oxígeno (O2)
	20,94
	209.460



	Argón (Ar)
	0,934
	9.340



	Dióxido de Carbono (CO2)(1)

	0,0402
	402



	Neón (Ne)
	0,00182
	18,2



	Helio (He)
	0,00052
	5,24



	Metano (CH4)(1)

	0,00018
	1,83



	Óxido Nitroso (N2O)(1)

	0,00003
	0,328





Fuente: Biasing, 2016. El valor de dióxido de carbono corresponde al promedio observado en el año 2015. En marzo del 2019 su concentración se ha estimado en 412 partes por millón (ppm) según National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA).

1.2 Atmósfera: Estructura vertical

El estado termodinámico de la atmósfera, como el de cualquier gas, puede ser descrito en función de las siguientes variables, denominadas variables de estado:

■ Masa: Cantidad de materia. En el sistema internacional se expresa en kilógramos (kg) o en número de moles (mol).

■ Volumen: Espacio tridimensional que ocupa un gas. En el sistema internacional el volumen se expresa en metros cúbicos (m3).

■ Presión: Fuerza (peso) por unidad de área de una columna de aire. En el sistema internacional se expresa en pascales (Pa).

■ Temperatura: A nivel microscópico, corresponde a una medida de la energía cinética que tienen las moléculas, mientras que a nivel macroscópico la temperatura es una magnitud que indica la energía interna de un sistema. En el sistema internacional se mide en Kelvin (K).

Si la cantidad de materia de un gas o la mezcla de gases no cambia, la relación que existe entre las variables de estado de un gas es conocida como Ley de los gases ideales (Ecuación 1.1). A través de ella es posible encontrar una única relación entre la Presión (P[Pa]), la densidad del gas (p [kgm 3]) y su temperatura (T[K]), y la constante del gas (R[Jkg-1K-1]) que, en el caso particular del aire seco adquiere un valor de 287 Jkg-1K-1.

P = ρRT (Ecuación 1.1)

El conocimiento sobre la física de la atmósfera y su composición, sumado a las mediciones que se han logrado en campañas de observación en altura nos han permitido entender sus propiedades básicas y elaborar un esquema sobre su estructura vertical. A pesar de que su real extensión no puede ser determinada con exactitud, se estima que aproximadamente un 50% de la masa de gases que conforman la atmósfera se encuentra en los primeros 6 kilómetros de altura, un 90% en los primeros 16 y que más de un 99% se encuentra por debajo de 40 kilómetros. En función de esta distribución vertical de la masa de gases, y puesto que la presión atmosférica corresponde al peso de la columna de aire que se encuentra verticalmente por sobre una cierta superficie, se sabe que la presión atmosférica disminuye exponencialmente con la altura.

Una situación análoga experimenta la densidad del aire. Conforme asciende, en altura, el aire experimenta presiones que son cada vez menores y, por lo tanto, tiende a expandirse, disminuyendo su densidad. Lo contrario ocurre cuando el aire desciende y se aproxima a la superficie terrestre, ya que al ingresar a esta zona se ve enfrentado a presiones crecientes haciendo que este se comprima.

Una situación distinta se observa al considerar la variación de la temperatura con la altura. A primera vista resulta lógico pensar que la temperatura del aire debiese experimentar un descenso al ascender verticalmente. Si se considera que la principal fuente de calor en la atmósfera proviene de la emisión de energía de la superficie terrestre, conforme nos alejamos de la superficie la temperatura debiese disminuir. Esto es cierto en la primera capa de la atmósfera (conocida como Tropósfera), llegándose a estimar que, en condiciones normales, la tasa de variación de la temperatura con la altura (tasa de lapso normal de la atmósfera) se ubica en promedio en torno a los 6,5 K km-1. En esta zona ocurre gran parte de los fenómenos meteorológicos (formación de nubes, precipitación, circulación global) debido a la relativamente intensa mezcla vertical que se produce por transformaciones de la energía interceptada desde el Sol.

Sin embargo, en torno a los 8 a 12 km (hasta 16 en algunas zonas de mayor temperatura) puede verse una interrupción de esta tendencia (zona denominada como Tropopausa) e incluso un cambio radical por sobre los 20 kilómetros, observándose un ascenso de la temperatura con la altura. A esta región se le denomina Estratósfera. El máximo valor de temperatura se alcanza en torno a los 50 kilómetros de altura, en la zona donde se ubica el máximo de concentración de ozono. Sabemos que el ozono es una molécula que absorbe radiación ultravioleta (que es a su vez altamente energética), y que al hacerlo se ioniza generando oxígeno molecular (O2) y un ion de oxígeno. Este último tiene la posibilidad de volver a formar una molécula de ozono al asociarse con oxígeno molecular. En este proceso se libera la energía absorbida en forma de calor, entregando una cantidad de energía al aire en esa capa que produce un incremento de su temperatura.

La cuarta capa que se distingue en la atmósfera corresponde a la Mesósfera, la cual es precedida por una zona de transición en que la temperatura no varía y que es conocida como Estratopausa. En esta capa la temperatura vuelve a disminuir con la altura llegando a -90 °C por sobre los 80 km de altitud.

Finalmente, la última capa de la atmósfera, denominada Termósfera, corresponde a una pequeña proporción de la masa atmosférica que se extiende por sobre los 90 km y en la cual se estima que la temperatura vuelve a incrementarse con la altura debido a la intensa absorción de radiación de onda corta que realizan los átomos de nitrógeno e hidrógeno. La Figura 1.1 muestra esquemáticamente la distribución de la temperatura en altura identificando las capas más importantes de la atmósfera.
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Figura 1.1: Estructura vertical de la atmósfera (Fuente: Adaptado de Lutgens y Tarbuck, 1998).

1.3 Radiación solar, balance de radiación y balance de energía

El Sol, situado a más de 150 millones de kilómetros de la Tierra, representa la fuente principal de energía para todos los planetas que lo orbitan. La energía que emite el Sol viaja como onda en el espacio y llega a la superficie terrestre. La denominada constante solar, que corresponde al valor que recibiría una superficie en la Tierra sin atmósfera y orientada perpendicularmente a los rayos del Sol, equivale a aproximadamente 1.370 Wm-2. Sin embargo, no todos los puntos del planeta reciben la misma cantidad, ya sea por su ubicación geográfica o por la época del año y la inclinación del ángulo terrestre. Ciertas regiones reciben a nivel diario y anual más energía que otras a un punto que, de no existir mecanismos de redistribución de la energía, la diferencia entre las regiones con superávit de energía y las de déficit sería muchísimo mayor que la que observamos. Desde una perspectiva termodinámica, la homeostasis planetaria3 depende fundamentalmente del movimiento de masas de aire y de agua, así como también de los flujos de energía que se establecen gracias a los cambios de fase que experimenta el agua.

Tres leyes fundamentales nos ayudan a entender los procesos de emisión de energía radiante desde los cuerpos. La primera de ellas corresponde a la Ley de Planck. Esta ley nos indica que la energía electromagnética absorbida o emitida por un cuerpo se logra por la vía del intercambio de cuantos de energía electromagnética (Ecuación 1.2).

[image: ]

En esta expresión:

■ λ corresponde a la longitud de onda [m]

■ h es la constante de Planck (6,626029 · 10-34 J s)

■ c corresponde a la velocidad de la luz (299.792.458 ms-1)

■ T corresponde a la temperatura del cuerpo en Kelvin (K)

■ k corresponde a la constante de Boltzmann (1,38065 · 10-23 JK-1).

A partir de la Ley de Planck es posible comprender que todos los cuerpos con temperatura superior al cero absoluto (0 K) son capaces de emitir energía electromagnética en cuantos, cuya distribución está determinada por su temperatura (Figura 1.2). Así, los cuerpos que tienen mayor temperatura no solo emiten una mayor cantidad de energía, sino que tienden a emitir energía electromagnética en longitudes de onda menores. Si bien la Ley de Planck es única en su forma matemática, permite describir la emisión de radiación electromagnética de cuerpos con distintas temperaturas internas. Esta ley se aplica para los cuerpos negros4 y nos permite alcanzar dos conclusiones fundamentales, que son precisamente los principales aportes de las leyes complementarias.

La primera conclusión que se puede extraer de la Ley de Planck (ley complementaria) es que los cuerpos emiten una cantidad total de radiación que es directamente proporcional a su temperatura elevada a la cuarta potencia (Ley de Stefan-Boltzmann) (Ecuación 1.3).

Q = σT4 (Ecuación 1.3)
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Figura 1.2: Distribución de la energía emitida por cuerpos de distinta temperatura según la Ley de Planck (Fuente: Elaboración propia).

Donde:

■ Q corresponde a la densidad de flujo de energía emitida (Wm-2)

■ σ corresponde a la constante de Stefan-Boltzmann (5,67 · 10-8 Wm-2 K-4)

De esta ley podemos concluir que la cantidad total de energía emitida varía sustancialmente con las fluctuaciones de temperatura. Por ejemplo, los cuerpos que alcanzan un equilibrio radiativo experimentan aumentos de temperatura cuando la absorción de energía supera a la pérdida (emisión) de ella y viceversa (volveremos a esta idea más adelante cuando analicemos el fenómeno del efecto invernadero).

La segunda conclusión es que si bien los cuerpos pueden emitir energía en todas las longitudes de onda (al menos eso es cierto en forma teórica, aunque a ciertas temperaturas hay longitudes de onda para las cuales la emisión de energía es despreciable) existen ciertas longitudes de onda a las cuales se puede emitir la mayor cantidad de energía radiante. Esta ley se conoce como Ley de desplazamiento de Wien (Ecuación 1.4) e indica que la longitud de onda de máxima emisión de energía (banda preferente) es inversamente proporcional a la temperatura.
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En esta expresión la longitud de onda preferente (λmax) está en micrones (μm) y la temperatura en K. En términos generales, se entiende que la radiación que emite el Sol se ubica en longitudes de onda que son muy distintas a las que puede emitir un cuerpo terrestre (cuya temperatura se ubica en un rango de -50 a +50 °C). Mientras el sol emite en términos preferentes en los 0,5 μm, los cuerpos terrestres tienden a emitir en longitudes de onda del orden de 8 a 12 μm. Es tal la diferencia que hay, en términos de longitudes de onda, que se denomina como radiación de onda corta a la radiación que emite el Sol (fundamentalmente entre 0 y 3 μm), mientras que se denomina como radiación de onda larga a la radiación termal o terrestre (ubicada por sobre los 3 μm).

1.4 Efecto Invernadero

Hemos discutido con anterioridad sobre la capacidad que tiene todo cuerpo de emitir energía electromagnética en función de su temperatura, pero detengámonos un momento a pensar cuales son las propiedades de los cuerpos frente a la radiación incidente.
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Figura 1.3: Ejemplo de cambios rotacionales y vibracionales, respectivamente, producidos por la absorción de energía electromagnética Infrarroja (IR) para el caso del CO2 (Fuente: Elaboración propia).

Todo objeto puede interactuar de tres formas frente a la radiación. Por una parte, puede absorber la energía radiante, lo que implica que su interacción genera transformaciones en las moléculas que van desde cambios en su vibración, rotación o traslación (Figura 1.3), hasta cambios mayores como la disociación de moléculas. Una segunda forma de interacción corresponde a la reflexión, que implica que la energía es reflejada por el objeto con o sin cambios direccionales. Finalmente, la tercera forma corresponde a la transmisión de radiación, que implica que la energía pasa a través del cuerpo sin sufrir modificaciones. Esta respuesta diferencial se establece para cada longitud de onda tal que la fracción de la energía que se absorbe, se refleja y se transmite, debe totalizar la unidad.

La atmósfera terrestre muestra un comportamiento muy interesante a este respecto. La Figura 1.4 muestra el porcentaje de radiación absorbido por la atmósfera para cada longitud de onda. Aquí es posible distinguir la radiación emitida por el Sol (absorbida por la atmósfera) y la que es emitida por la superficie terrestre (que es enviada al espacio y que en su trayecto también debe atravesar la atmósfera). La atmósfera es prácticamente trasparente a la energía emitida por el Sol, a excepción de aquella que es emitida en longitudes de onda del espectro ultravioleta y para las cuales tanto el oxígeno como el ozono presentan un máximo de absorción. De hecho, en el espectro visible prácticamente toda la energía es recibida en la superficie de la Tierra, una condición que cambia sustancialmente si es que la atmósfera presenta nubes, ya que la absorción de la energía solar por parte de las gotas de agua y cristales de hielo es bastante alta y por lo tanto la cantidad de energía que se recibe en superficie varía en función del tipo de nube y del grado de cobertura nubosa.
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Figura 1.4: Comportamiento de la atmósfera terrestre frente a la radiación electromagnética (Fuente: Adaptado de Wikipedia Commons).
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Figura 1.5: Efecto invernadero (Fuente: Adaptado de IPCC, 2007).

Por otra parte, la radiación que es emitida por la superficie de la Tierra es absorbida parcialmente (en las longitudes de onda del rango de 8 a 12 μm), fundamentalmente debido a la presencia de gases tales como vapor de agua (H2O), dióxido de carbono (CO2), metano (CH4) y óxido nitroso (N2O), los llamados Gases de Efecto Invernadero (GEI).

La energía absorbida por la atmósfera es luego re-irradiada hacia la superficie de la Tierra siguiendo la Ley de Stefan-Boltzmann y en función de la temperatura de la atmósfera (Figura 1.5). Es por ello que la superficie de la Tierra recibe una cierta cantidad de energía desde el Sol y una cierta cantidad de energía desde la atmósfera, frente a lo cual y para alcanzar un equilibrio radiativo su temperatura debe sufrir modificaciones, experimentando un incremento. De hecho, se conoce que la temperatura del planeta es 34 K más alta de la que le correspondería si es que no hubiese atmósfera (bajo una condición de equilibrio radiativo la temperatura media del planeta debiese ser de -18 °C si no existiese atmósfera). A este fenómeno se le denomina "efecto invernadero natural" y es parte de las condiciones normales de funcionamiento del planeta (ver Recuadro 1.B sobre efecto invernadero de Venus, Tierra y Marte; ver Capítulo 21).



RECUADRO 1.B: COMPARACIÓN DE ATMÓSFERAS PLANETARIAS

Venus, Tierra y Marte son planetas que se ubican a una distancia relativamente similar del Sol. Sin embargo, las diferencias de temperatura superficial entre los tres planetas son bastante superiores a las que uno esperaría observar en función de su distancia relativa al Sol. Mientras que actualmente la Tierra mantiene una temperatura promedio de aproximadamente 15 °C, Marte mantiene una temperatura de -50 °C y Venus un impresionante valor de 470 °C. ¿Cómo se explican estas diferencias?

Marte mantiene una atmósfera de baja concentración de dióxido de carbono (la mayoría del carbono se encuentra en la superficie y corteza del planeta como depósitos minerales).

Venus es muy similar a la Tierra en términos de tamaño (95% del volumen que ocupa la Tierra) y masa (82% de la masa terrestre). Sin embargo, Venus posee una atmósfera muy densa y rica en dióxido de carbono (CO2). Mientras nuestro planeta presenta valores relativamente modestos de 400 ppm (pero incrementándose), la atmósfera venusina muestra concentraciones cercanas al 95 % del volumen de su atmósfera (2.375 veces la concentración terrestre de este gas). Esto implica que el efecto invernadero de Venus es muy importante y eleva las temperaturas en forma notable.

El caso de Venus es aún más interesante porque ejemplifica claramente a lo que se puede llegar en términos de mecanismos de retroalimentación positiva. Por presentar una temperatura superior, la mayor parte del agua de Venus se encuentra en forma de vapor (casi no es posible la condensación), de modo que el efecto invernadero no solo responde al dióxido de carbono presente en la atmósfera, sino que también al efecto que añade el vapor de agua.



No obstante, la capacidad de absorción de radiación se ve modificada en función de la concentración de GEI, incrementándose la capacidad de absorción y, por ende, de emisión de radiación hacia la superficie; toda vez que la concentración de gases aumenta generando incrementos de la temperatura en la superficie terrestre. Además, el planeta tiene mecanismos de retroalimentación positivos que implican que frente a un aumento de GEI, los cambios de temperatura impliquen una intensificación del ciclo hidrológico y una mayor tasa de evaporación, lo cual añade una mayor concentración de estos gases (en este caso el vapor de agua), generando una nueva temperatura de equilibrio. Ese es precisamente el tipo de problema ambiental que enfrentamos hoy: la alteración antrópica de la concentración de GEI asociado a las actividades humanas y, el consiguiente calentamiento global. Una modificación que trae consecuencias muy severas para el funcionamiento del planeta y que puede comprometer la supervivencia de las especies y del ser humano.

Una métrica para la medición del efecto que tienen los GEI (así como otro tipo de agentes que tienen la capacidad de modificar el clima) corresponde al forzamiento radiativo (RF, por sus siglas en inglés). Este se define como el cambio en la radiación (calor) entrante o saliente del sistema climático a consecuencia de la presencia de GEI. Por convención, en los informes del Panel Intergubernamental sobre Cambio Climático (IPCC, por sus siglas en inglés)5, este cambio se calcula respecto a la situación existente antes de la Revolución Industrial. Mayores antecedentes respecto al forzamiento radiativo se pueden encontrar en el Anexo 1.8.

1.5 Conclusiones

La atmósfera terrestre corresponde a la mezcla de gases que rodean la Tierra, cuya presencia y concentración relativa nos permite explicar su comportamiento en términos del balance de energía y la generación del efecto invernadero al permitir que una fracción de la radiación termal o terrestre sea absorbida y reenviada a la superficie.

A pesar de que la composición química de la atmósfera terrestre ha variado a lo largo de la historia del planeta, la velocidad con la que el ser humano está modificando la concentración de GEI es altamente preocupante, ya que podría generar un desequilibrio importante en el balance de energía favoreciendo un cambio climático, cuyas características y consecuencias, así como las medidas de mitigación y estrategias de adaptación son objeto de discusión de los siguientes capítulos.

1.6 Lecturas complementarias

■ Evolución de la composición de la atmósfera 
http://www.bbc.com/earth/story/20150701-the-origin-of-the-air-we-breathe

■ Testeando la Teoría de Gaia y el Mundo de Daisyworld 
http://www.indiana.edu/~geol105b/1425chap9.htm

1.7 Referencias

■ Blasing, T. J. (2016). Recent Greenhouse Gas Concentrations. Estados Unidos. doi:10.3334/CDIAC/atg.032.

■ IPCC, 2007: Summary for Policymakers. En: Climate Change 2007: The Physical Science Basis. Contribution of Working Group I to the Fourth Assessment Report of the Intergovernmental Panel on Climate Change [Solomon, S., D. Qin, M. Manning, Z. Chen, M. Marquis, K. B. Averyt, M. Tignor and H. L. Miller (eds.)]. Cambridge University Press, Cambridge, United Kingdom and New York, NY, USA.

■ IPCC, 2013: Myhre, G., Shindell, D., Breón, F. M., Collins, W., Flugestvedt, J., Juang, J., Koch, D., Lamarque, J. F., Lee, D., Mendoza, B., Nakajima, T., Robock, A., Stephens, G., Takemura, T., and Zhang, H. Anthropogenic and Natural Radiative Forcing. En: Climate Change 2013: The Physical Science Basis. Contribution of Working Group I to the Fifth Assessment Report of the Intergovernmental Panel on Climate Change [Stocker, T.F., D. Qin, G.-K. Plattner, M. Tignor, S.K. Allen, J. Boschung, A. Nauels, Y. Xia, V. Bex and P.M. Midgley (eds.)]. Cambridge University Press, Cambridge, United Kingdom and New York, NY, USA.

■ Lutgens, F:, y Tarbuck, E. (2013). The Atmosphere: An Introduction to Meteorology. 13th Edition. Pearson, 528p.

1.8 Anexo: Forzamiento radiativo

Como una definición general, un forzamiento radiativo (RF) en el clima corresponde a cualquier cambio en la radiación (energía) entrante o saliente de un sistema climático. Un forzamiento positivo tiende a calentar el sistema, puesto que es mayor la energía recibida que la emitida; mientras que uno negativo lo enfría (la energía perdida supera a la que es recibida). Considerando el sistema climático de la Tierra, las posibles causas del forzamiento radiativo son: (a) un cambio en la radiación solar incidente o (b) el efecto de los cambios en las cantidades emitidas de GEI (GEI, u otros componentes radiativamente activos) a la atmósfera.

Producto del rol que tienen los GEI en el RF, en el contexto del IPCC se ha dado una definición técnica más específica considerada en este libro. El término forzamiento radiativo utilizado por el IPCC se refiere a la perturbación externa impuesta al balance radiativo del sistema climático de la Tierra, que puede conducir a cambios en los parámetros climáticos. En términos más precisos, el forzamiento radiativo corresponde a la variación, expresada en Wm-2, del flujo radiativo (recibido desde el Sol menos el emitido por la Tierra) en la Tropopausa o en la capa superior de la atmósfera, debido a una variación del causante externo del cambio climático; por ejemplo, una variación de la concentración de dióxido de carbono o de la radiación solar. El forzamiento radiativo tradicional se calcula manteniendo fijas las propiedades de la Tropósfera y dejando que las temperaturas estratosféricas, una vez perturbadas, se reajusten hasta alcanzar el equilibrio. El forzamiento radiativo que se produce se denomina forzamiento radiativo efectivo (FRE). En los informes del IPCC, el forzamiento radiativo se define específicamente como la variación respecto del valor estimado para el año 1750 y, a menos que se indique lo contrario, denota un promedio global anual.

La actividad humana ha causado una variedad de cambios en diferentes agentes responsables del RF, conocidos como agentes forzantes, en la atmósfera o en la superficie terrestre. Entre ellos, se cuenta el incremento sustancial de un gran número de GEI durante la era industrial, especialmente de aquellos que son enteramente de origen antropogénico. Otros agentes forzantes que se han alterado son los aerosoles atmosféricos, que son partículas sólidas y/o líquidas suspendidas en la atmósfera y que tienen una gran influencia sobre el comportamiento del clima. Algunos de los gases y aerosoles se emiten directamente a la atmósfera mientras que otros son productos secundarios de las reacciones químicas de las especies emitidas. Los tiempos de vida de los diferentes agentes forzantes varían sustancialmente. A continuación, se analizan todos los agentes forzantes antropogénicos conocidos de importancia y su cuantificación en términos de RF o FRE basados en cambios en la abundancia durante el periodo 1750-2011.

La Figura 1.6 muestra los agentes forzantes aditivos que típicamente se encuentran en la atmósfera. Algunos de ellos producen forzamiento positivo, mientras que otros generan forzamiento negativo. Algunos de estos forzantes corresponden a gases con propiedades radiativas que se encuentran en la atmósfera bien mezclados (well mixed greenhouse gases), otros están en la Estratósfera, mientras que otros gases y partículas (aerosoles) se encuentran en altos niveles de concentración, cercanos a sus lugares de emisión generando efectos radiativos directos o indirectos a través de efectos en el albedo6 en la superficie terrestre o a través de la formación de nubes. Finalmente, otro agente forzante de origen antrópico corresponde al cambio de uso de suelo y su efecto en el albedo del planeta.
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Figura 1.6: Forzamiento radiativo de distintos agentes encontrados en la atmósfera terrestre. Barras representan el RF (barras achuradas) y FRE (barras rellenas) para el periodo 1750 -2011. Las incertidumbres (en intervalos de confianza de 5 a 95%) se entregan para RF (líneas punteadas) y FRE (líneas sólidas) (Fuente: IPCC, 2013).

Adicionalmente se reconocen los cambios en la irradiación desde el Sol como un forzante de origen natural (existen otros forzantes naturales como la erupción de volcanes) pero se asume un efecto insignificante en relación a otros forzantes radiativos para el periodo 1750-2011.

En la Figura 1.6 también se puede apreciar que no hay certeza científica respecto del valor exacto del efecto de un gran número de agentes forzantes. En el caso de los GEI bien mezclados, la incertidumbre es relativamente baja (intervalos de confianza relativamente bajos respecto del valor estimado). Sin embargo, hay otros casos, como la interacción aerosol-nubes, en que la incertidumbre es relativamente alta (los intervalos de confianza son comparables a los valores estimados). En base a estos intervalos de confianza se puede realizar una estimación probabilística del valor integrado de forzamiento radiativo. La Figura 1.8 muestra la función de densidad de probabilidades para los efectos radiativos de los GEI, los aerosoles y el efecto antropogénico integrado. Se puede apreciar que, pese al efecto radiativo negativo de los aerosoles y de su alto nivel de incertidumbre, el efecto total es positivo, con valores que muy probablemente se encuentran en torno a los 0 - 4 Wm-2, con un valor más probable en torno a los 2 Wm-2.

El cálculo del forzamiento radiativo de los distintos agentes se realiza a través de modelos de alta complejidad que representan la química y dinámica atmosférica y los ciclos biogeoquímicos. Sin embargo, para los GEI bien mezclados y más conocidos se han derivado ecuaciones simples que permiten estimar el RF asociado a distintos niveles de concentración de estos gases. En la Tabla 1.2 se presentan algunas de estas relaciones.

Un último elemento interesante de analizar al revisar los valores de la Figura 1.7 es que algunos de los agentes forzantes son "contaminantes típicos" de contaminación atmosférica local. En algunos casos se puede comprobar que estos contaminantes podrían incluso tener un forzamiento negativo; es decir, en potencia la contaminación atmosférica local podría incluso reducir los impactos de agentes forzantes positivos y por ende reducir la posibilidad de que se genere un cambio en el clima. Otros contaminantes tienen forzamiento positivo, como por ejemplo el carbono negro (black carbon), que puede absorber energía de onda corta o alterar el albedo de la Criósfera; ambos con un efecto de calentamiento. En este caso una política de control de la contaminación que reduzca la emisión de carbono negro tendría un efecto de enfriamiento climático. A modo de resumen, la Figura 1.7 presenta el efecto (calentamiento o enfriamiento) que tendría una política de control de emisiones de distintos contaminantes locales. En algunos casos se muestra que el efecto es todavía bastante incierto.

Tabla 1.2: Fórmulas de Forzamiento Radiativo de CO2, CH4 y N2O
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(1) C corresponde a CO2 en ppm

(2) El subíndice 0 hace referencia a la fracción molar no perturbada de cada compuesto evaluado. Sin embargo, nótese que para el forzamiento de CH4,N0 debe hacer referencia a la concentración actual de N2O, y para el forzamiento de N2O, M0 debe hacer referencia a la concentración actual de CH4

(3) M corresponde a CH4 en ppb

(4) f(M,N)= 0,471n[1 + 1,51 · 10-5(MN) + 5,31 · 10-15M(MN)1,52]

(5) N corresponde a N2O en ppb
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Figura 1.7: Diagrama esquemático que muestra el efecto de políticas de control de contaminación en reducción de ciertos contaminantes y su impacto climático. Las líneas sólidas indican impactos conocidos. Las punteadas muestran impactos inciertos (Fuente: IPCC, 2013).
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Figura 1.8: Funciones de densidad de probabilidades de FRE debido a forzamiento de GEI, aerosoles y total antropogénico. La combinación de los agentes forzantes individuales para derivar el forzamiento total se realiza a través de simulaciones de Monte Carlo (Fuente: IPCC, 2013).






1 Departamento de Ecosistemas y Medio Ambiente, Facultad de Agronomía e Ingeniería Forestal, Pontificia Universidad Católica de Chile. Centro Interdisciplinario de Cambio Global (CCG-UC). AQUASEC Centro de Excelencia en Seguridad Hídrica del Inter American Institute for Global Change. Avenida Vicuña Mackenna 4860. fmeza@uc.cl

2 A pesar que la radiación electromagnética tiene una distribución espectral por longitudes de onda, en términos generales se ha optado por clasificar a la radiación de menos de 3 micrones como radiación de onda corta (solar), mientras que por sobre ese valor se le considera de onda larga o termal.

3 Regulación de las condiciones del planeta para mantener su equilibrio.

4 Cuerpos cuya superficie es capaz de absorber toda la energía electromagnética incidente sobre él y que son capaces de emitir la energía en todas las longitudes de onda según determina su temperatura.

5 El Panel Intergubernamental sobre Cambio Climático es una organización de las Naciones Unidas encargado de las evaluaciones de la ciencia relacionada a cambio climático. El IPCC entrega regularmente evaluaciones de las bases científicas del cambio climático, sus impactos y riesgos futuros, y las opciones de adaptación y mitigación.

6 Corresponde al porcentaje de radiación reflejada respecto al total de radiación incidente.
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2. El Ciclo de los Gases de Efecto Invernadero en el sistema terrestre

Sebastian Vicuña1

Cambio Climáticoen Chile: Ciencia Mitigación y Adaptación. Castilla, J. C, Meza, R, Vicuña, S., Marquet, P. A., Montero, J.-P. (eds.). Ediciones UC. Santiago, Chile, 2019, p.480.

2.1 Introducción

Como vimos en el primer capítulo del libro, el balance de energía del planeta tiene estrecha relación con la abundancia un la atmósfera da molécolau y partículas con propiedades radiativas. [De todas ellas, las que tienen históricamente el mayor foreamiento radiativo (ver definición de forzamiento radiotivo nn Capítulo 1) corresponden ai los GEI. Entre ellos, el qoe tiene mayor foreamiento raidiativo corresponde al dióxido de carbono (CO2), seguido del metano (CN4) y óxido nitroso (N2O). En este capítulo analizaremos cómo se mueven y acumulan estos GEI en la atmósfera y sus principales fuentes y sumideros.

2.2 Evolución de los Gases de Efecto Invernadero en la atmósfera

Al revisar registros paleoclimáticos2 se puede apreciar que la concentración histórica de cada uno de estos GEI es variable. Sin embargo, por largos periodos de tiempo ha fluctuado de manera cíclica. Por ejemplo, en el caso Cel CO2 la Figura 2.1 muestra que las fluctuasionos observadas en los últimos 10.000 años previos a la Revolución Industrial estaban en torno a los 270 ppm, con un rango entre 260 a 280 ppm (ver Recuadro 2.A con una explicación de cómo se mide la presencia de estos gases en la atmósfera). La Figura 2.1 muestra también las fluctuaciones que han tenido otros GEI relevantes. El metano, por ejemplo, fluctúa en torno a los 700 ppb con un rango entre 600 y 750 ppb y el óxido nitroso fluctúa en torno a los 270 ppb con un rango entre 260 y 280 ppb.



RECUADRO 2.A: LA MEDICIÓN DE LA PRESENCIA DE CO2 Y OTROS GEI EN LA ATMÓSFERA

Existen distintas maneras de medir la abundancia relativa (concentración) de un compuesto (soluto) en una disolución. Algunas de las métricas comúnmente utilizadas son:

■ Porcentaje de masa: masa de un soluto dividido por masa de disolución.

■ Porcentaje de volumen: volumen de un soluto dividido por volumen de disolución.

■ Fracción molar: número de moles de un compuesto dividido por el número de moles totales de todos los compuestos presentes en la disolución.

■ Molaridad: número de moles de soluto por litro de disolución.

En el caso de la concentración de gases en la atmósfera, la medida que típicamente se utiliza es la de fracción molar. En la Tabla 1.1 del Capítulo 1, por ejemplo, se muestran los gases más abundantes en la atmósfera en fracción molar. Como se puede apreciar, el nitrógeno y oxígeno son los gases más abundantes con prácticamente el 99% de la composición total de la atmósfera en condiciones de aire seco. La presencia de vapor de agua varía considerablemente en el tiempo y lugar, por lo que no es posible entregar un valor único.

Por otra parte, vemos que el CO2, cuya concentración está condicionada por la actividad humana, es el más abundante con una fracción de aproximadamente 0,04 moles de CO2 por mol de aire. Esto es equivalente a decir que hay 400 moles de CO2 por cada millón de moles de aire o 400 ppm (partes por millón), que es la unidad que típicamente se utiliza para presentar la concentración de este gas. La unidad utilizada en el caso del CH4 yN2O es de ppb o partes por billón (donde un billón equivale a mil millones).

Si conociéramos la cantidad total de moles de aire que existen en la atmósfera y considerando los pesos moleculares de los compuestos principales y del CO2 podríamos adicionalmente establecer una relación entre la masa de carbono y su concentración en la atmósfera.



En la historia reciente, desde el inicio de la Revolución Industrial, se ha producido un aumento notorio en la concentración de los GEI en la atmósfera. El caso más emblemático ha sido el del CO2. La Figura 2.2 muestra la serie de mediciones directas3 de CO2 tomadas en la base del monte Mauna Loa en Hawaii a partir de 1958 por Charles David Keeling y muestran un ascenso sistemático, desde valores en torno a los 315 ppm en 1958, hasta superar los 400 ppm el año 2016.
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Figura 2.1: Variaciones de la concentración de CO2, CH4 yN2O estimadas a partir de registros de testigos de hielo en la Antàrtica, en base a cuatro proyectos sobre testigos de hielo (Fuente: IPCC, 2013).
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Figura 2.2: Promedio mensual de concentración de dióxido de carbono tomado en el Observatorio de Mauna Loa en Hawaii (Fuente: NOAA/ESRL, 2018).

Un análisis de las tasas de cambio en la concentración de CO2 (Figura 2.3) muestra que las tasas han ido aumentando en el tiempo con valores en torno a 1 ppm/año en la década del sesenta hasta a 2 ppm/año a fines del siglo pasado. La Figura 2.24 muestra también que existe una variación estacional en la concentración de CO2. Esta fluctuación se asocia a la mayor actividad fotosintética por parte de la vegetación en el hemisferio norte en verano y al decaimiento del follaje y liberación de CO2 en invierno.
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Figura 2.3: Crecimiento anual de la concentración de dióxido de carbono medido en el Observatorio de Mauna Loa en Hawaii (Fuente: NOAA/ESRL, 2018b).
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Figura 2.4: Concentraciones atmosféricas de CO2, CH4 y N2O durante la era industrial (derecha) y desde el año 0 hasta el año 1750 (izquierda), determinadas a partir del aire en núcleos de hielo (símbolos de color) y de las mediciones atmosféricas directas (líneas azules) (Fuente: IPCC, 2013).

La Figura 2.4 muestra cómo también han aumentado las concentraciones de los otros GEI, como CH4 y N2O. Las causas que explican estos cambios en las concentraciones se presentan más adelante.

2.3 Dinámica de Gases de Efecto Invernadero en la atmósfera

Los GEI y otros elementos que tienen propiedades radiativas se encuentran en una constante dinámica y movimiento entre las distintas partes que componen el sistema terrestre (atmósfera, tierra sólida y océanos). Estos movimientos entre reservorios o lugares de almacenamiento de estas sustancias los conocemos como ciclos, siendo el ciclo del carbono el más estudiado y relevante para el fenómeno del cambio climático por la magnitud del forzamiento radiativo atribuido a este gas.

Para poder entender la dinámica de estos GEI y sus cambios en concentración en el tiempo, podemos plantear un modelo simple de análisis de balance de masa sobre un volumen de control. Supongamos en este modelo simple, que la sustancia de interés es un compuesto X. El volumen de control puede ser cualquiera de los reservorios que contienen este compuesto, pero vamos a considerar en este caso la atmósfera. La concentración en el tiempo de este compuesto X va a estar determinado por tres condiciones: la cantidad de la sustancia X que ingresa al volumen de control Xin [cantidad de materia del compuesto X ingresando al sistema en unidades de masa/tiempo]; la cantidad de la sustancia X que sale del volumen de control a algún sumidero Xout [masa/tiempo] y los posibles cambios (creación o destrucción) que pueda sufrir la sustancia al interior del volumen de control. Cuando los cambios que le ocurren a esta sustancia son dependientes linealmente de la cantidad que está presente de dicha sustancia decimos que la reacción es de primer orden y lo expresamos como una constante de proporcionalidad, multiplicando la cantidad de sustancia presente rX [cantidad de materia creada o destruida masa/tiempo]. La Ecuación 2.1 describe el cambio de la sustancia X al interior del volumen de control.
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Bajo ciertas condiciones (por ejemplo, cuando la reacción es de primer orden u orden cero) este tipo de ecuación puede ser resuelta analíticamente conociendo la cantidad inicial de la sustancia y las tasas de emisión, de sumidero y de transformación. Existen muchos ejemplos prácticos en que se pueden lograr estas simplificaciones, como es el caso de la dinámica del metano, sin embargo, la dinámica de CO2 y otros gases en la atmósfera tiene múltiples complejidades que impiden una versión simplificada de este tipo de procesos, necesitándose modelos más complejos que representan los ciclos biogeoquímicos del sistema terrestre para así poder mostrar sus cambios en el tiempo. Para ello, bajo algunos supuestos, se han determinado ecuaciones empíricas simplificadas que se muestran en el siguiente subcapítulo.

En nuestro caso, más que poder derivar estas relaciones de manera cuantitativa, nos interesan los principales procesos que van a influir en la dinámica de los GEI en la atmósfera, de manera principal y de manera secundaria, en otros componentes del sistema terrestre.

Lo primero que debemos determinar son las emisiones de GEI hacia la atmósfera. Como veremos con más detalle en la siguiente sección de este libro, hay distintos procesos que son responsables de la emisión de los GEI. Algunos de estos procesos son de origen natural y otros de origen antrópico. Por otra parte, los sumideros de los GEI que existen en la atmósfera son, en la actualidad, principalmente naturales5. Sin embargo, existen esfuerzos para lograr generar de manera artificial otros sumideros o aumentar la capacidad y tasa de captura que tienen ellos en la actualidad. Esta práctica es una de las estrategias que forman parte de la geoingeniería y que serán comentadas al comienzo de la segunda sección de este libro (ver Capítulo 6).

Una vez emitido un GEI, este va a estar sujeto a los procesos de circulación general de la atmósfera sufriendo en el tiempo también algunos cambios o transformaciones en función de la reactividad del GEI. Producto del movimiento de las masas de aire de la atmósfera cada unidad de masa emitida en algún punto del planeta empieza a mezclarse a nivel vertical y horizontal hasta llegar, en plazos del orden de años, a estar presente en cualquier lugar de la atmósfera, independiente del lugar de su emisión, especialmente en aquellos compuestos que tengan una baja reactividad (ver detalles en Tabla 2.1). Esta es una de las razones (a diferencia de los problemas de contaminación local) por la que, independiente del lugar de emisión de un GEI, su impacto en términos de cambio en forzamiento radiativo afecta a cualquier parte del planeta6. En función de estos procesos de transporte y reacciones, los GEI permanecerán en la atmósfera por distintos periodos de tiempo. El tiempo que los GEI están presentes en la atmósfera influye en su efecto radiativo. La métrica que sintetiza esta dinámica se conoce como tiempo de residencia, tiempo de remoción o vida media, y corresponde a la cantidad promedio de tiempo que pasan las partículas de un luido en un volumen de control. Como se verá más adelante los GEI tienen distintos tiempos de residencia en la atmósfera.

Tabla 2.1: Escala de tiempo de mezcla y transporte en la atmósfera




	Proceso
	Escala de tiempo característica



	Tropósfera
	



	Mezcla vertical en la Tropósfera desde el suelo a la Tropopausa
	1 semana



	Mezcla horizontal en la Tropósfera, en un solo hemisferio
	1-2 meses



	Mezcla horizontal en la Tropósfera, entre hemisferios
	1 año



	
Estratósfera

	



	Mezcla horizontal en la Estratósfera, entre hemisferios
	4 años



	Mezcla vertical en la Estratósfera
	Décadas





Fuente: Nazaroff y Alvarez-Cohen, 2000.

2.4 Ciclo de carbono y metano

En este subcapítulo se describen algunos detalles de las dinámicas que sufren los dos principales GEI, el dióxido de carbono y el metano. En otros documentos (Galloway et al., 2008; IPCC, 2013) se analiza el ciclo del nitrógeno y su relación con el óxido nitroso, tercer GEI en cuanto a su forzamiento radiativo.

2.4.1 Ciclo del carbono

En la Figura 2.5 se presentan las características principales del ciclo de carbono, destacándose sus fuentes de emisiones y sumideros. La figura muestra en negro la situación del ciclo de carbono existente previo a la Revolución Industrial (aproximadamente el año 1750). En rojo se muestra como, a partir de esa fecha, se ha modificado este ciclo producto de la actividad humana. Los números y flechas indican masas en reservorios y flujos estimados para el periodo anterior a la era industrial, alrededor de 1750 en negro y en rojo para el periodo 2000-2009. Estos flujos son una perturbación del ciclo de carbono durante la era industrial (la era post-industrial). Se muestran las incertidumbres en los flujos y stocks con un 90% de intervalo de confianza.

Algunos puntos que son importantes de destacar al revisar esta figura son:

(a) Si sumamos todas las emisiones con los sumideros en la era pre-industrial veríamos que se anulan mutuamente y declararíamos de esta manera que el ciclo se encuentra en equilibrio o con cambios menores en la concentración de carbono en la atmósfera (equivalente a 589 PgC = 589 · 1015 gC). Desde esa fecha se ha alterado este equilibrio, existiendo un aumento neto en la masa de carbono en la atmósfera equivalente a aproximadamente 240 PgC (equivalente a un 40% de aumento después de 150 años).

(b) El principal reservorio de carbono en el sistema terrestre corresponde al carbono presente en los océanos. Este contenido de carbono es del orden de 40.000 PgC, siendo el sistema terrestre el segundo reservorio con una cantidad superior a los 5.000 PgC. Ambos valores son muy superiores al contenido de carbono en la atmósfera que es del orden de 830 PgC.

(c) Desde la Revolución Industrial se han generado dos nuevas vías de emisión de carbono que antes eran prácticamente despreciables: 1) la emisión de carbono a través de la quema de combustibles fósiles (7,8 PgC año-1 como promedio del periodo 2000-2009), y 2) el efecto de pérdida de captura de carbono producto del cambio de uso de suelo y deforestación (1,1 PgC año-1 para el mismo periodo). Cuando se corta un árbol impedimos que este capture carbono desde la atmósfera generándose una emisión neta (ver Capítulo 10).

(d) La suma de estas dos nuevas fuentes de emisión (8,9 PgC año-1) duplica la tasa de aumento de carbono en la atmósfera (4 PgC año-1). La diferencia entre el carbono emitido y el carbono que se ha quedado efectivamente en la atmósfera generando forzamiento radiativo ha tenido principalmente dos destinos: 1) el aumento de contenido de carbono en océanos, y 2) el aumento de contenido de carbono en sistemas vegetales terrestres. Estos dos procesos han generado otras consecuencias no necesariamente relacionadas con cambios en el clima. Por ejemplo, en el caso de los océanos este proceso lo conocemos como acidificación y en el caso de los sistemas terrestres lo conocemos como de fertilización (ver subcapítulo 2.4.2).
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Figura 2.5: Versión simplificada del ciclo de carbono global. Los números representan masas en reservorios o stock de carbono en PgC (1 PgC = 1015 gC) y flujos de intercambio de carbono entre distintos reservorios (en PgC años-1) (Fuente: IPCC, 2013).

La Figura 2.6, costruida a partir de observaciones y modelos, muestra la manera en que se han particionado en el tiempo las distintas fuentes de emisión y como esta emisión se ha distribuido entre aumento en concentración en la atmósfera, en los océanos y en la vegetación terrestre. Se aprecia que, en términos de las emisiones, la principal fuente agregada tiene relación con el uso de carbón y gasolina como combustible fósil. En segundo lugar se destaca el rol del cambio de uso de suelo, pero se puede apreciar también que a partir de las últimas décadas el rol del cambio de uso de suelo empieza a disminuir, reduciendo su tasa de emisión anual. Respecto de los sumideros se observa que prácticamente se distribuyen en partes iguales: la acumulación en la atmósfera; la captura en océanos y la captura por los sistemas vegetales.
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Figura 2.6: Emisiones anuales antropogénicas de CO2 (con detalles en la fuente en el caso de combustibles fósiles; en PgC año-1) desde 1750 a 2011 y su destino posterior entre la atmósfera y sumideros en la tierra y océanos (Fuente: IPCC, 2013).

El CO2 es una molécula sumamente estable, por lo que sufre pocas reacciones en la atmósfera, siendo sus principales formas de remoción el flujo a través de distintos mecanismos que lo llevan a los dos grandes sumideros (océanos y tierra). En la Tabla 2.2 se describen de manera sintética estos mecanismos de remoción y las escalas de tiempo asociadas. Se puede apreciar que los tiempos de remoción pueden llegar a ser relativamente cortos (un año) pero típicamente son procesos largos que superan los 100 años. La fijación de carbono en el subsuelo puede llegar a tomar del orden de 10.000 años antes de que se logre un nuevo equilibrio.

Tabla 2.2: Principales procesos de remoción de un pulso de CO2 emitido a la atmósfera(1)




	Proceso
	Escala de tiempo (años)
	Reacciones



	Captura terrestre:
	
	6CO2 + 6H2O + fotones → C6H12O6 + 6O2




	Fotosíntesis - respiración
	1 - 102

	C6H12O6 + 6O2 → 6CO2 + 6H2O + Calor



	Captura oceánica:
	
	



	Buffer oceánico
	10 - 103

	CO2 + CO-3 + H2O ↔ 2HCO-3




	Reacción con CaCO3(2)

	103 - 104

	CO2 + CaCO3 + H2O → Ca2+ + 2HCO-3




	Meteorización del silicato
	104 - 106

	CO2 + CaSiO3 → CaCO3 + SiO2






(1) Fuente: IPCC, 2013.

(2) Carbonato de calcio.

El tiempo prolongado (alta vida media) que puede permanecer una molécula de CO2 en la atmósfera implica que su efecto radiativo se mantiene también por períodos extensos. La Figura 2.7 muestra, a modo de ejemplo, qué porcentaje de un pulso de CO2 emitido permanece en la atmósfera y cuáles son los procesos involucrados en su remoción. En una primera etapa (Figura 2.7 i7quierda), la absorción de carbono en los océanos y por los sistemas vegetales logra remover el 60% de CO2, pero ello al cabo de 100 años. Deben pasar otros 900 años para que se remueva un 20% adicional por los océanos (Figura 2.7 centro) y prácticamente tienen que pasar otros 10.000 años para que se remueva un último 10% (Figura 2.7 derecha).
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Figura 2.7: Cambio en el tiempo del porcentaje de CO2 que se emite a la atmósfera y los principales procesos involucrados en su remoción (Fuente: IPCC, 2013).



RECUADRO 2.B: POTENCIAL DE CALENTAMIENTO GLOBAL

El Potencial de Calentamiento Global (GWP, por sus siglas en inglés) se define como el efecto de calentamiento integrado a lo largo del tiempo que produce hoy una liberación instantánea de 1 kg de un GEI, en comparación con el causado por 1 kg de CO2 durante el mismo periodo de tiempo.

Para definir el GWP se debe establecer el tiempo de base para hacer la comparación (extensión del tiempo en que se genera calentamiento). Estos períodos pueden ser de 20, 100 o 500 años, siendo 100 años el valor más frecuente. Por ejemplo, el GWP para 100 años del metano es 28 (sin considerar la oxidación de este) y para el N2O es 265. En otras palabras, la emisión de 1 tonelada de CH4 es equivalente a emitir 28 toneladas de CO2. Así, el CO2 tiene un valor GWP de 1. Usando esta unidad de comparación podemos medir la emisión de cualquier GEI en una unidad única llamada CO2eq (CO2 equivalente).

El potencial de calentamiento global depende de los siguientes factores:

■ La absorción de la radiación infrarroja por una determinada especie.

■ La ubicación del espectro de absorción de las longitudes de onda.

■ La vida media en la atmósfera de la especie.

Sintetizaremos los primeros dos factores en la eficacia radiativa de la especie medida en Wm2ppb-1 o forzamiento radiativo instantáneo que produce un ppb de concentración de la especie.

La Tabla 2.3 resume las vidas medias, eficacia radiativa y GWP de distintos GEI. Es interesante ver la información para el metano (CH4). Se observa que una molécula de CH4 tiene una mayor eficacia radiativa (26 veces mayor) que una molécula de CO2. Sin embargo, su vida media en la atmósfera (tiempo de residencia) es de aproximadamente 12 años. Es por esto que en la medida que el horizonte de tiempo va aumentando, el GWP del CH4 va disminuyendo, ya que en términos agregados su concentración en la atmósfera va disminuyendo en relación al CO2. Esto es muy relevante cuando se piensa en elaborar estrategias de mitigación en el mediano plazo (10-20 años), porque el peso relativo de contaminantes climáticos de vida corta como el CH4 aumenta signiicativamente.

Tabla 2.3: Vida media, eficacia radiativa y potenciales de calentamiento global directo (GWP) (excepto el CH4) relacionados con el CO2




	Fórmula química
	Vida media
	Eficacia Radiativa (Wm-2 ppb-1)
	GWP 20 años
	GWP 100 años



	CO2

	N.A.
	1,37-10-5

	1
	1



	CH4

	12,4
	3,63-10-4

	84
	28



	N2O
	121
	3,00-10-3

	264
	265





Fuente: IPCC, 2013.

Para conocer valores para otros contaminantes climáticos revisar Appendix 8.A de IPCC (2013). Estos valores no incluyen el CO2 de la oxidación del CH4. Valores para el CH4 fósil son mayores de 1 y 2 para las métricas de 20 y 100 años.



Hay dos consecuencias prácticas respecto de estos plazos de remoción de carbono en el tiempo. La primera tiene que ver con la manera en que debemos comparar el efecto radiativo de distintos GEI (concepto de Potencial de Calentamiento Global, Recuadro 2.B), ya que este depende del tiempo de residencia o de la velocidad de remoción del GEI desde la atmósfera, proceso relativamente lento para el caso de una molécula de CO2 que puede permanecer más de 100 años en la atmósfera. La segunda consecuencia tiene que ver con las implicancias temporales de lo que significa emitir CO2. Lo que hoy observamos en términos de concentración de CO2 en la atmósfera corresponde al efecto acumulado por décadas de emisiones históricas y no a la tasa de emisión actual. Por otra parte, lo que se emite hoy va a tener un efecto radiativo que va a continuar por cientos de años. A este segundo concepto se le conoce como Climate Change commitment (concepto que vamos a explorar nuevamente en la introducción de la última sección del libro, Capítulo 13).

2.4.2 Ciclo del metano

El segundo GEI que exploramos en esta capítulo es el metano (CH4). La dinámica del CH4 es relativamente más simple que la del carbono. La Figura 2.8 muestra de manera esquemática los principales reservorios y sus flujos. Los números y flechas negras indican masas en reservorios y flujos estimados para el periodo anterior a la era industrial, alrededor de 1750. Los números y lechas rojas indican lujos de origen antropogénico. La lecha café denota un lujo combinado natural y antropogénico.

Algunos puntos importantes de destacar son:

(a) Los océanos, pese a ser un reservorio importante, al parecer tienen un rol menor en el flujo de CH4; a diferencia del rol indicado antes para el ciclo del carbono.

(b) En la era industrial existen nuevos e importantes mecanismos de emisión de GEI en todos los casos asociados a la oxidación incompleta de carbono, como son: emisiones asociadas al cultivo de arroz, manejo de residuos, quema de combustibles fósiles y emisiones desde la ganadería. Se aprecia el rol relevante que tiene la actividad agrícola y pecuaria en este ciclo (ver Capítulo 10).

(c) El cambio relativo en la concentración en la atmósfera de metano ha sido bastante más relevante que en el caso del carbono. En el caso del carbono veíamos que en 150 años se había aumentado en un 40% la cantidad de carbono en la atmósfera. En este caso el aumento es más de 200%, desde valores aproximados de ~2.000 a 5.000 Tg CH4 (1 Tg CH4 = 1 - 1012 g CH4).

(d) El principal reservorio de metano (o mecanismo de remoción) son reacciones que ocurren en la Tropósfera (primeros 12 km) y Estratósfera (entre 12 y 50 km) al reaccionar el CH4 con radicales libres de hidroxilo OH para producir el radical metilo y agua (CH4 + OH → CH3 + H2O). Esta reacción establece la vida media del metano en torno a los 12 años.

(e) Un reservorio importante de metano corresponde a los hidratos de metano7 que están presentes en el permafrost8 (~500.000 Tg CH4). Estas moléculas de metano están atrapadas en estructuras cristalinas que dependen de los bajos niveles de temperatura que se encuentran en las zonas polares del hemisferio norte9. Con un alza importante en las temperaturas producto del cambio climático, ellas se podrían descongelar liberando importantes cantidades de metano. Este es uno de los ejemplos del tipo de retroalimentaciones que existen entre el sistema climático y sistemas biogeoquímicos que regulan los procesos dominantes del sistema terrestre (ver Capítulo 3).
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Figura 2.8: Versión simplificada del ciclo de CH4. Los números representan masas en reservorios o stock de metano en Tg (CH4) (1 Tg = 1012 g) y flujos de intercambio de CH4 entre distintos reservorios en condiciones promedio para el periodo 2000-2009 (en TgC año-1) (Fuente: IPCC, 2013).

2.5 Efectos no radiativos asociados a cambios en ciclo de carbono

Como se pudo apreciar en el subcapítulo anterior, prácticamente dos terceras partes del CO2 en exceso emitido a la atmósfera producto de la quema de combustibles fósiles y cambio de uso de suelo, son transferidas a otros dos reservorios: océanos y vegetación de la litosfera.

El primero de estos reservorios, en el océano, se produce debido a que el CO2 atmosférico se intercambia con el CO2 presente en la superficie del océano a través de intercambio gaseoso. Este flujo (2,3 PgC año-1 hacia el océano en términos netos) está forzado por la diferencia de presión de CO2 entre el aire y el océano. En los océanos, el carbono está disponible principalmente a través de Carbono Inorgánico Disuelto (DIC, por sus siglas en inglés), compuesto de ácido carbónico (H2CO3), iones bicarbonato (HCO-3) y carbonato (CO23-), los cuales están íntimamente ligados a través de la química del agua de mar. La relación entre estos compuestos se presenta a través de la siguiente ecuación de equilibrio (Ecuación 2.2).
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La Figura 2.9 muestra, de manera esquemática, los procesos de transformación del carbono en agua de mar. Se aprecia también la relación que estas transformaciones tienen respecto de la formación de carbonato de calcio (CaCO3). Se puede apreciar que producto de la disolución de una molécula de CO2 se producen dos átomos libres de hidrógeno. El aumento en la concentración de estos átomos disminuye el pH del agua de mar, proceso conocido como acidificación de los océanos. El pH del agua oceánica (océano abierto) es básico, de alrededor de 8, por lo que este proceso genera una neutralización de las aguas de mar. Aunque, las aguas oceánicas cercanas a la costa pueden presentar, naturalmente, valores puntuales de pH notoriamente cercanos a un valor neutro (pH < 7,5), debido, por ejemplo, a los aportes del llamado "escurrimiento" de ríos y lagos, y aportes de materia orgánica, así como también por las surgencias marinas (Duarte et al., 2013; para Chile ver Torres et al., 2011; Vargas et al., 2017).
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Figura 2.9: Esquema simplificado del ciclo del carbono en los océanos (Fuente: Elaboración propia).

En relación a las aguas oceánicas abiertas (alta mar), entre 1751 y 1996 el pH en la superficie del océano habría disminuido desde 8,25 a 8,14 (Jacobson, 2005), representando un aumento de casi 35% en la concentración de protones (H+) en los océanos. Una imagen global de las diferencias espaciales de estos cambios se puede apreciar en la Figura 2.10 (que no considera valores puntuales/locales de pH en las zonas costeras más adyacentes a los continentes).
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Figura 2.10: Cambio estimado en pH de agua de mar causado por la emisión de CO2 entre 1700 y 1990 (Fuente: Global Ocean Data Analysis Project [GLODAP]: Key et al., 2004).

El aumento en la acidez puede tener una serie de efectos negativos para organismos que habitan en los océanos. Al aumentar la presencia de H+, por cada molécula de ácido carbónico que se forma en el océano resulta finalmente en la conversión de dos iones de carbonato, proveniente de moléculas de carbonato de calcio, en iones bicarbonato (HCO-3). Esta disminución de iones de carbonato impide a organismos calcificantes (como corales, moluscos y algunos tipos de plancton) que produzcan estructuras de CaCO3, haciéndolos más vulnerables. En función de los escenarios futuros de emisión de CO2 se esperan importantes niveles de acidificación hacia fines del siglo XXI, tal como muestra la Figura 2.11 (ver Capítulo 20).
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Figura 2.11: (a) Cambios proyectados a nivel global en la acidificación de océanos a partir de once modelos de clima global (ver Capítulo 3) utilizando el escenario RCP8.5 (también se incluyen resultados para el RCP2.6). En (b) se muestra el cambio en pH promedio esperado hacia fines del siglo XXI para el escenario RCP8.5 (Fuente: IPCC, 2013).
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Figura 2.12: Cambio en el área foliar de la vegetación en el planeta producto del aumento en la captura del exceso de carbono desde la atmósfera (Fuente: Zhu et al., 2016 y créditos al Profesor Ranga B. Myneni, Boston Univesity).

Como se comentó anteriormente, el segundo sumidero principal del exceso de carbono en la atmósfera corresponde a una captura adicional que se genera por la vegetación de la superficie terrestre. Así, elevadas concentraciones de CO2 atmosférico pueden conducir a mayores tasas de fotosíntesis y la transpiración de la cobertura arbórea, que a su vez puede conducir a un aumento de la eficiencia del uso del agua por los vegetales y reducción en los flujos de calor latente superficial. Este efecto fertilizador del CO2 o efecto fertilizador del carbono sugiere que un aumento en la concentración de CO2 aumenta la tasa de fotosíntesis de los vegetales, variando el efecto en función de las especies, la temperatura y disponibilidad de agua y nutrientes. Así, no es de extrañar que de acuerdo al estudio de Zhu et al. (2016) entre un cuarto y la mitad de la superficie de la Tierra con vegetación ha sufrido un enverdecimiento en los últimos 35 años, como producto del aumento en la concentración de CO2 en la atmósfera (ver Figura 2.12). Este efecto de sumidero se ha ido intensificando en el tiempo con un flujo casi neutro de 0,1 ± 0,8 PgC año-1 en la década de los ochenta, a un efecto sumidero neto de 1,1 ± 0,9 PgC año-1 y 1,5 ± 0,9 PgC año-1 durante los noventa y dos mil, respectivamente. Este lujo ha ocurrido especialmente en las latitudes extratropicales del hemisferio norte.

2.6 Conclusiones

En este capítulo del libro hemos revisado los procesos que van a influir en el cambio en concentración de GEI en la atmósfera posterior a su emisión por causas antropogénicas. Estos procesos se pueden estudiar revisando los ciclos biogeoquímicos de elementos constitutivos de los principales GEI. El principal de estos gases en términos de su forzamiento radiativo es el CO2 y el ciclo del carbono es el que nos ayuda a entender cuál es el destino de cada molécula de CO2 que emitimos a la atmósfera. De lo revisado resulta importante entender que solo una fracción (un tercio aproximadamente) del carbono que hemos emitido por la quema de combustibles fósiles y cambio de uso de suelo se ha transformado en aumento de concentración de CO2 en la atmósfera. Los otros dos tercios se han acumulado en los océanos (generando la acidificación del agua de mar) y en las masas de vegetación terrestre. En los próximos capítulos estudiaremos cual es el efecto en el clima que tiene la acumulación del CO2 y otros GEI en la atmósfera.
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Cambio Climático en Chile: Ciencia, Mitigación y Adaptación. Castilla, J. C., Meza, F., Vicuña S., Marquet, P. A., Montero, J.-P. (eds.). Ediciones UC. Santiago, Chile, 2019, p. 480.

3.1 Introducción

Uno de los grandes desafíos para la investigación en cambio climático corresponde a la proyección del comportamiento de las variables meteorológicas hacia el futuro en función de los escenarios de emisiones de gases de efecto invernadero. La modelación climática, entendida como la representación matemática de los componentes físicos, químicos y biológicos del sistema climático y sus interacciones, nos permite obtener estimaciones de la dinámica de los distintos componentes del sistema planetario en unidades espaciales específicas (celdas de una grilla) a intervalos discretos de tiempo. En términos generales, al conjunto de algoritmos que permiten la descripción cuantitativa de los fenómenos climáticos se les denomina como "Modelos de Circulación General" (GCM, por sus siglas en inglés). Este tipo de modelos tiene la capacidad de representar, no solo los procesos geofísicos que ocurren en la atmósfera, sino también aquellos que ocurren en los océanos, la superficie terrestre y los casquetes de hielo tanto polares como aquellos a la deriva en el mar.

Nuestra mejora en la capacidad de comprensión del sistema climático en paralelo a un significativo avance tecnológico en relación a recursos computacionales, han permitido un rápido desarrollo Ve los GCM, los que en la actualidad han mejorado sustancialmente su resolución especial y también su capacidae de representar procesos que ocurren a menor escala temuoral.

No obstante lo anterior, dado que las señales de cambios en patrones climáticos a escala de los GCM, en muchas ocasiones, resulten insuficientes para entender los potenciale impactos que estas podrían tener a escala reuional (como un país o la región de un país), existe una creciente demanda por modelos de mayor resolución espacial que simulen el clima. Para ello, existen dilversas metodologías y herramientas de simulación que son complementarias a los GCMs y que ayudan a tener un mejor entendimiento de la climatología regional en un area de interés. A pesar de ello, las mejoras en la simulación climática no están garantizadas simplemente por la incorporación de un mayor número de procesos, sino que requieren además el análisis detallado de la climatología local, sobre la base de información específica, como por ejempol, observaciones realizadas en estaciones meteorológicas y su complemento con imágenes satelitales. Cada representación numérica de un proceso físico corresponde a una abstracción que usualmente contiene errores y genera incertidumbre (definida como el rango de variación en la variable a ser estimada). En la medida que varios procesos físicos sean representados secuencialmente y que dependan unos de otros, los niveles de incercidumbre se vern amplificados. Por lol tanto, al intentar producir mejores sim,ulaciones del clima es necesario encontrar un .balance entr,e una adecuada represntación de los procesos que describen un fenómeno y la creciente complejidad que se enfrenta al integrar componentes que interactúan entre sí, de modo de lograr el mayor beneficio en téeminos de la calidad de la predicción.

Este capítulo entrega una descripción general de los GCMs y de los conceptos básicos necesarios para comprender cómo se desarrollan las simulaciones climáticas. A partir de ello, se present aun breve descripción de cómo se incorporan los determinantes que modifican el, clima en un GCM, denominadas fozantes antropogénicas, que se obtienen a partir de los distintos escenarios futuros de concentración de GEI. Además, se hace una revisión de los tipos de incertidumbre asociados al proceso de modelación y los métodos de reducción de escala.

3.2 Descripción de un Modelo de Circulación General (GCM)

Un GCM sicula un conjunto de procesos acoplados en un código computacional que calcula la solución a ecuaciones diferenciales de movimiento de fluidos y termodinámica, para obtener valores dependientes del tiempo4 y del espacio para temperatura, vientos, humedad (o salinidad en el caso del océano) y presión en la atmósfera y en el océano (en el caso de modelos acoplados Atmósfera-Océano-GCM, AOGCM). Esn las últimas décadas se ha avazado hacia la incorporación de los procesos que describen las interacciones entre la atmósfera y otros sistemas, tales como: el hielo en el mar y en los polos la superficie terrestre y la vegetación terrestre y la biogeoquímica del océano. En general, este tipo de modelos son conocidos como Modelos del Sistema Terrestre (ESMs, por sus siglas en inglés), los que incluso permiten representar el comportamiento de la vegetación y el ciclo de carbono de manera dinámica. En este capítulo, independientemente del nivel de complejidad que este tenga, cualquier modelo de simulación del clima será denominado como GCM (Figura 3.1) puesto que nos referiremos a los rasgos más generales que son compartidos por todos.
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Figura 3.1: Estructura básica de un Modelo de Sistema Terrestre (MST). Los recuadros azules representan procesos incluidos en un GCM tradicional mientras que los recuadros verdes representan aquellos procesos más complejos que son incorporados en un número más limitado de proyectos de modelación (Fuente: Climate Europe, s.f.).

Los GCM simulan el clima utilizando una grilla tridimensional rodeando al planeta (Figura 3.2). Su resolución horizontal típicamente varía entre 110 a 600 kilómetros, mientras que la atmósfera se representa por un número entre 10 a 20 capas verticales, y en el caso de los océanos la división puede llegar a ser de hasta 30 capas. Este tipo de representación discreta tridimensional permite a los GCMs resolver los procesos atmosféricos y oceánicos de manera aproximada. Además, muchos procesos físicos, como los relacionados con las nubes, se producen a escalas más finas y su modelación a esta escala aún presenta desafíos. Por tanto, ciertas propiedades deben generarse de manera independiente para luego ser suministrados a los modelos de forma externa como valores medios de mayor escala a través de una técnica conocida como Parametrización. Sin embargo, el hecho de carecer de un acabado conocimiento sobre la naturaleza de ciertos procesos y de los datos que permiten este cambio de escala, en muchos casos genera incertidumbre en las simulaciones basadas en GCM del clima futuro.

3.3 Modelación del cambio climático con forzantes antropogénicas

A fines del año 2013, el IPCC publicó su Quinto Informe (AR5) sobre el estado del arte del conocimiento científico sobre el cambio climático. En este contexto, los grupos que desarrollan modelos climáticos ejecutaron la quinta fase del proyecto de intercomparación de las simulaciones de proyecciones de cambio climático (Coupled Modeling InterComparison Project 5, CMIP5), cuyo objetivo es llevar a cabo ejercicios de modelación coordinada con protocolos definidos y un control de variables de manera de garantizar consistencia en las proyecciones climáticas. Existe una veintena de grupos internacionales, que cuentan con modelos acoplados AOGCM, que participaron en este ejercicio. Los resultados de estas modelaciones constituyen la base para gran parte de los estudios de impacto y vulnerabilidad frente al cambio climático en la actualidad.
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Figura 3.2: Esquema de grilla de un GCM (Fuente: NOAA, s.f.).

Para ese tipo de ejercicios, los GCMs son forzados principalmente por distintos escenarios de concentraciones de gases atmosféricos, antropogénicos y naturales, tales como GEI, aerosoles provenientes de erupciones volcánicas, quema de biomasa, derivados de la ganadería o contaminación. También son ejecutados incorporando tendencias de cambios de uso de suelo y fluctuaciones en la radiación solar (Figura 3.3). Dado que la trayectoria de emisiones de GEI y otras forzantes para el futuro no es conocida, se evalúan distintas características tanto físicas, biológicas y químicas del sistema terrestre, así como también socioculturales, económicas y demográficas para establecer escenarios de emisiones plausibles en base a supuestos combinados de todas las variables anteriores. Gran parte de las emisiones de GEI proviene de la demanda por energía de las naciones. Puesto que los patrones de consumo y tecnologías para la producción de energía, difieren notablemente entre ellas la generación de trayectorias de uso de energía y emisiones resulta en distintos escenarios de emisiones que determinan el clima futuro.

OEBPS/Images/img-009.jpg
El Efecto Invernadero

Un porcentaje de
radiaon solr es refleada
por aatmstera
Laradacén solar calenta
elsistema cimatico Cercadelamitad dela
radiacn es absorbida por
laswperice e a tiray

Laradiacitn emitida desde
1a superfce de a tirra s

nfrarroa

Un porcentaje dela
radecn ol es et
por a b






OEBPS/Images/img-008.jpg
Porcentaje  Intensidad espectral

Principales Componentes

Radiacidn Transmitida por la atmésfera

02 1 0 70

Radiacion solar descendente Radiciy solarascende
70-75% transmitido g A=

nfrarrojo

a a Oxigenoy Dzon0

- A Metano.

Gxico Nitroso.
Dispersion de Rayleigh

B3
Longitud de onda (um)






OEBPS/Images/img-007.jpg
Velocidad de
rotacién mayor

rom ®

oo

Vibraciones

Uberscén

unmaong





OEBPS/Images/img-029.jpg





OEBPS/Images/img-006.jpg
_ 2987

(Ecuacion 1.4)





OEBPS/Images/img-028.jpg
Cambio en el Area Foliar (% 1982 a 2015)

<o B 5 5 1B B B 0





OEBPS/Images/img-005.jpg
Intensidad / (unidades arbitrarias)

ULTRA- | VISIBLE |
VIOLETA |

INFRARROIO

Longitud de onda A (um)





OEBPS/Images/img-027.jpg
PH superficie del océano

a.pH de a superfce del Océano

— ftico(>70°N)

— Océano Sur(<60°5)

— Trépicos (20°5-20°N)

— reess - RCP26
'

'
1800 1850 2000 2050 2100

b.pH & 2090(RCP 8. ibios desde 1990}





OEBPS/Images/cover.jpg
T S AN AAl /// % '//////////
L / 7 %/////‘

CAMBIO
CLIMATICO
EN CHILE

Ciencia, Mitigacion
y Adaptacio

sssssssssss





OEBPS/Images/img-004.jpg
0.r)= (2;’:2) (et 1) (Ecuacién 1.2)





OEBPS/Images/img-026.jpg
2pH [-] de superficie oceanica

-0.12 -01 -008  -006  -004  -0.02 o





OEBPS/Images/img-003.jpg
Temperatura en°C
80 0

Topapa | s

Hirégena

Hela

Oggeno
i

iogero
e

Heterdsfera

Diusin
et
fosgases

Gpade

Homdsfera






OEBPS/Images/img-025.jpg
CO0:
el
s
Disuelto &
v@

Carbonato de
Calcio

“— HCOy «— 0

Dibyido de
Carbona

Bicarbonato Carbonato





OEBPS/Images/img-002.jpg





OEBPS/Images/img-024.jpg
COyag) +H20 — HxCO3 — HCO3 +H* «—COY +2H" (Ecuacién 2.2)





OEBPS/Images/img-023.jpg





OEBPS/Images/img-022.jpg
o [ Capfacidnde InGasién del
3 " tierras, invasion céano
Lo el océano

g

i3

87w

Ei:]

2= 5

S

8

20 40 60 %0 100 200 400 600 B0 1000 20004000 GAOBO00 0000
Afios después del pulso de CO,





OEBPS/Images/img-021.jpg
1750 1800 1850 1900 1950 2000

10 [ R e A
Cemento 1
Gas

‘combustibles fésiles y cemento
(PgCanio™)

10 T T
Combustible fésil y cemento a partir de
sticas de energia
Camblo de uso de suclo a partirde
datos y mo
5 Sumidero tetesreresdusl
Calculo e tasa decrecimiento
2 atmosferico
s Sumidero ocednicoa partr de
k3 datos y modelos
£ 0
2
s
10 PRI BRI

A L.
1750 1800 1850 1900 1950 2000
Afios.






OEBPS/Images/img-020.jpg





OEBPS/Images/img-019.jpg
—Xou—1X

(Ecuacion 2.1)





OEBPS/Images/img-018.jpg
CH. (ppb) €O, (ppm)

W0 (opol

20 [REARmE) e

e e £ 00

Ceras

B¥
t

o 50 1000 500 750 800 1900 000 200

Aiios





OEBPS/Images/img-017.jpg
Tasa de crecimiento anual promedio de CO,,
en Mauna Loa

Crecimiento Concentracion CO,
[ppm por afo]

o
1960 1970 1980 1980 2000 2010

Ao





OEBPS/Images/img-016.jpg
Concentracion €O, [ppm]

€0, atmosférico en observatorio en Mauna Loa

1960 1970 1980 1990 2000 2010 2020

Ao





OEBPS/Images/img-015.jpg
Concentracién

Concentracién

€O, (ppm)

N0 (ppb)

toame t

bt
EPICA t

Propecta
iy
i

t

T Droring
Vid BRGR

Concentracion

CH. (ppt)





OEBPS/Images/img-014.jpg





OEBPS/Images/img-013.jpg
- - ® ARGRF
[ —

Gases Efecto
Invernadero

Aerosoles .
Antropogénico
total

Forzamiento Radiativo Efectivo (W/m?)





OEBPS/Images/img-012.jpg
\B///\\






OEBPS/Images/img-011.jpg
Gas RF (Wm 2) Constante a

o AF =ain($)? 5.35
CHA®) AF = a(VAT— VBT~ F.No) ~ F(MoNo) 0036
NaO9 AF = a(vF = Vo) — f(Mo.N) — F(Mo.No) 012






OEBPS/Images/img-010.jpg
ComponENTES DEL FORZAMIENTO RADIATIVO

T I P |
o= 18001402180 | wuess | awo
o Gractn 048(0.32050)
esomincin| 0160142018 | wmegu |
03803120357
Ozno e
o 038 (025a085) | amnda
3| v
ana
gmmmcm 007(002a0.12) | Muncal | Bap
%[ wbodo go supars 020042001 | tocata (e
| — 010002021 =4
v 051092-01] | St o
T L2
oo | etocto ol
07(1.82-03] | Sorioert | g
=
condursacinions 00100002009 oreens | o0
Imadecktn slor 01200062030) | wenst [ oo
o] 16108024)

TRV 2002 D0a





OEBPS/Images/img-031.jpg
Modelo de Circulacion
General de la Atmésfera

Grila Horizontal (Latitud- Longitud)

Grilla Vertical (Altura o presicn)





OEBPS/Images/img-030.jpg





OEBPS/Images/title.jpg
CAMBIO CLIMATICO EN CHILE:
CIENCIA, MITIGACION
Y ADAPTACION

CENTRO DE CAMBIO GLOBAL UC
PONTIFICLA UNIVERSIDAD CATOLICA DE CHILE

Juan Carlos Castilla, Francisco Javier Meza, Sebastidn Vicufia,
blo A. Marquet y Juan-Pablo Montero
(Editores)





