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    Pasado, presente y futuro

	Escribo estas líneas con los datos del clima en 2019 en mis manos, aún incompletos. Estos señalan a julio de 2019 como el mes más caluroso a escala global desde que se miden las temperaturas. Con una mayor duración, el período 2015-19 ha sido el quinquenio más caluroso desde que se tienen registros. Son nuevos récords de los que gustan los medios de comunicación, pero posiblemente muy efímeros, que serán superados en los años venideros, como muchos otros lo fueron antes. Basta revisar la hemeroteca para recordar que 2016, 2015, 2014, 2011, 2010, 2005, 1998, 1997 y 1995 fueron los años más cálidos en su momento... Y es muy remarcable que los diecinueve años más calurosos se hayan registrado desde 1998 hasta hoy, en tan solo veintidós años. Son noticias que nos resultan incómodas cuando nos llegan a través de la televisión, sentados plácidamente en el sofá y con el aire acondicionado bien regulado. Pero también son evidencias de que algo tremendo está empezando a ocurrir. Es el cambio climático, una amenaza global a la que debemos enfrentarnos, y con carácter urgente. Los últimos avances nos dan una idea cada vez más precisa de esta, y de los elevados riesgos que entraña para la humanidad a corto y medio plazo.

    Sin embargo, se abre todo un abismo entre la realidad de esos conocimientos científicos y la percepción sobre el cambio climático que tiene el grueso de la población, incluidos los sectores más cultos y mejor informados. Mientras que el público general niega su existencia, o la reconoce pero no la ve como una amenaza real, miríadas de científicos especializados claman sobre la proximidad de puntos sin retorno en el sistema climático, de graves consecuencias para nuestro planeta y nuestra civilización. En este libro recogemos parte de esta ciencia del cambio climático con la intención clara de acercar al lector, a través de un mundo de descubrimientos científicos sorprendentes, al gran problema que debemos afrontar. 

    
    Historial clínico de un longevo paciente

    Un cambio es una modificación ocurrida en el tiempo. Siempre tenemos un «antes», un «durante» y un «después». El cambio climático no es una excepción, y su estudio se sustenta sobre tres pilares científicos con perspectivas temporales diferentes.

    El primer pilar analiza el presente. Es la ciencia de la detección del cambio climático «en tiempo real»: medidas exhaustivas de las variables climáticas, así como de parámetros que nos indiquen modificaciones en los sistemas naturales (los ecosistemas) y humanos (las sociedades). Se basa fundamentalmente en la monitorización de las condiciones actuales y, en particular, de los sistemas de alerta que evidencien y caractericen el cambio y sus impactos. Es una tarea necesaria y fundamental, pero tiene una limitación inherente: ningún cambio puede «medirse» en tiempo real sin compararlo con una situación previa (el pasado). Solo analizando el día a día en un marco temporal más amplio se puede conseguir una perspectiva real del cambio y de su significado. 

    El segundo pilar se refiere al futuro. Es la ciencia de la predicción climática, orientada a corto y medio plazo, y se basa en modelos matemáticos que persiguen la ardua tarea de reproducir el sistema climático y de generar simulaciones fiables del clima para diferentes situaciones posibles de futuro. En las últimas décadas, los modelos han progresado muchísimo en complejidad y sensibilidad, en buena parte por la creciente capacidad computacional de los superordenadores, pero también gracias a los avances en el conocimiento del clima y de los cambios que experimentó en tiempos remotos. Los modelos, efectivamente, encuentran un patrón en los cambios climáticos del pasado: aquellos que superen la prueba de simular adecuadamente lo que ya se conoce que ha ocurrido serán también fiables para la predicción. 

    Y el tercer pilar se refiere al pasado. Es la ciencia de la reconstrucción, la modelización y el análisis de los cambios climáticos ya vividos. Esta ciencia estudia los factores que los condicionaron y analiza sus pautas y su impacto tanto en los sistemas naturales como también (en el caso de las situaciones más recientes) en el desarrollo humano y las sociedades históricas. 

    De las tres líneas de actuación científica, las dos primeras nutren habitualmente a los medios de comunicación y a los documentales de divulgación, mientras que la tercera pasa más desapercibida, a pesar de que nos ofrece las claves para entender el problema en el que estamos inmersos. La imagen de un oso polar sobre un témpano en el Ártico o la de una zona de cultivo en África arrasada por la sequía son más noticia que los aspectos históricos del clima, que de alguna manera se perciben como algo curioso aunque muy obsoleto. Lo mismo ocurre con las vistosas simulaciones multicolor y 4D de los modelos climáticos más sofisticados, de un realismo asombroso. El bombardeo mediático de estas imágenes del mundo real y de las simulaciones de situaciones futuras nos pueden llevar a la falsa idea de que la ciencia del cambio climático es casi exclusivamente monitorización y modelado. 

    Con frecuencia algunos titulares de periódicos se refieren al cambio climático como una «enfermedad planetaria». Más allá de la subida de las temperaturas, los síntomas son múltiples: fusión glaciar, elevación del nivel del mar, cambios en las precipitaciones, daños de ecosistemas, catástrofes climáticas, extinción de especies, etcétera. Sin entrar todavía en la valoración científica de estas alteraciones, y ciñéndonos a la prosopopeya periodística, el diagnóstico y pronóstico de esa «enfermedad» pasa necesariamente por el conocimiento del historial del enfermo. ¿Son esos síntomas algo usual en el pasado? ¿Ha sufrido el planeta dolencias similares? ¿Cuáles fueron sus causas? ¿Cómo fue la respuesta del enfermo a las mismas? ¿Hubo complicaciones? ¿Cómo evolucionó la enfermedad? ¿Dejó secuelas? A lo largo de este libro veremos que resulta bastante fácil trasladar estas preguntas médicas al ámbito del clima, y comprender su relevancia. 

    Una ciencia emergente y multidisciplinar nos da las respuestas. Se trata de la paleoclimatología, o el estudio de los climas antiguos. El prefijo paleo («antiguo») se justifica plenamente por el tipo de datos con el que trabaja. Son datos indirectos de las variables climáticas y, genéricamente, se llaman proxies climáticos.1 La información del clima del pasado ha quedado grabada en un enorme archivo de datos, que es el registro paleoclimático. Este archivo, del que solo conocemos una pequeña parte, está formado por las rocas de origen sedimentario, los fósiles, los anillos de los árboles, las estalagmitas que crecieron lentamente en cuevas, el hielo acumulado en los glaciares, las formas relictas de paisajes antiguos, los datos históricos y arqueológicos, etcétera. Se trata de múltiples fuentes para descifrar y analizar, y que nos revelan el sorprendente mundo del cambio climático. Ellas conforman las memorias del clima.

    
    
    Testigos del clima

    Los cambios climáticos del pasado pueden reconstruirse gracias a los indicadores paleoclimáticos o proxies. Excelentes ejemplos de indicadores son las rocas sedimentarias, el hielo glaciar, los anillos de los árboles, los fósiles, los restos arqueológicos, las formas relictas del relieve, etcétera. Veremos varios ejemplos en este libro. 
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    Sección de una estalagmita con capas de crecimiento anuales. Los cambios en la composición química de la estalagmita de año en año permiten reconstruir variaciones en la pluviosidad o la temperatura de la región donde está la cueva. La muestra corresponde a la Caverna de las Brujas (Mendoza, Argentina).

    

    

    
    Se trata de una base de datos inmensa, aún hoy pobremente explorada, de la que podemos obtener datos indirectos sobre parámetros climáticos del pasado (como la temperatura, la precipitación o los vientos), sobre factores de forzamiento (la radiación solar, los gases de efecto invernadero o el albedo) y sobre los impactos del clima (inundaciones, sequías, alteraciones ambientales, crisis biológicas, etcétera).

    Un aspecto fundamental de cualquier indicador es su datación, pues la variable inferida debe situarse con precisión en el tiempo. La resolución con la que se pueden situar temporalmente las variables difiere mucho según el tipo de material, el método de datación y la época considerada. Algunos casos, como los anillos de los árboles, las estalagmitas, los sedimentos lacustres o el hielo glaciar, presentan una estratigrafía de capas anuales que nos permite establecer «calendarios» paleoclimáticos de resolución temporal muy alta.  

    

    
    Protagonistas 

    Si la historia del clima fuese una serie televisiva con varias temporadas, veríamos múltiples capítulos con un buen desfile de escenarios y personajes, con episodios bastante aburridos alternados con otros de mucha acción. Y siempre tendría un hilo conductor fundamental que configuraría las idas y venidas de la trama. Ese hilo sería el forzamiento climático,2ma climático y la que emite hacia el espacio. El forzamiento es positivo cuando se absorbe más energía de la que se emite, lo que lógicamente implica un calentamiento. Y es negativo cuando ocurre lo contrario,  entonces se produce un enfriamiento. En el transcurso de la serie ese forzamiento estaría controlado por tres personajes protagonistas: el Sol, el albedo y el efecto invernadero.

    El Sol es la fuente externa de energía del sistema climático. El exterior de la atmósfera recibe hoy radiación solar por valor de unos 1360 vatios por metro cuadrado (w/m2). Este valor varía ligeramente a escalas de décadas a miles de años, dependiendo de su actividad electromagnética. Cuando el Sol es más activo, emite más radiación y llega más energía a la Tierra, lo que supone un forzamiento positivo. Pero no adelantemos acontecimientos. Volveremos a este forzamiento cuando sea necesario, en las épocas en las que pudo tener un papel principal.

    El segundo protagonista sería el albedo (o reflectividad), que es la proporción de radiación solar que la Tierra refleja hacia el espacio. Dado que la reflexión es un proceso físico que no implica absorción, la energía reflejada simplemente no interviene en el sistema climático. El valor del albedo terrestre, que hoy se sitúa en torno al 30 %, es el resultado de la suma de los albedos de todas las superficies que interceptan radiación solar, ya sean océanos, nubes, bosques, hielo glacial, praderas o desiertos. Algunas superficies, como la nieve, las nubes o los desiertos, son altamente reflectivas (tienen mucho albedo), mientras que otras, como los bosques o los océanos, lo son bastante menos. Como la superficie terrestre es cambiante, su albedo también lo es, lo que supone que haya forzamiento climático. Un incremento del albedo global (por ejemplo, el inducido por la expansión del hielo glaciar) determinará un forzamiento negativo (enfriamiento) y, por el contrario, una pérdida de albedo producirá un forzamiento positivo (calentamiento). 

    El tercer protagonista sería el efecto invernadero, definido por la capacidad de determinados gases atmosféricos de absorber parcialmente la radiación infrarroja (calor) que emite la superficie de la Tierra, lo que impide que se escape hacia el espacio. La concentración de esos gases en la atmósfera es realmente pequeña, pero su importancia en el clima es enorme: hace que la superficie terrestre esté, de promedio, unos 33 °C más caliente de lo que cabría esperar si se considera únicamente la radiación solar. Un incremento leve en esos gases supone que la atmósfera se haga más opaca a la radiación térmica y, por tanto, que una menor cantidad de radiación escape al espacio, es decir, se produce un forzamiento climático positivo (calentamiento).

    El vapor de agua (H2O) es el principal responsable del efecto invernadero en la Tierra, seguido a bastante distancia por el dióxido de carbono (CO2) y el metano (CH4). Pese a ello, el vapor de agua no se considera un factor de forzamiento climático, ya que no existen emisiones puntuales o concentradas de este gas capaces de provocar una perturbación significativa en el balance energético. Su mayor o menor presencia en la atmósfera no viene determinada por emisiones, sino que depende de la temperatura del aire (véase el recuadro «Efecto invernadero y vapor de agua»). Se considera, por tanto, un agente de potente realimentación climática y no un agente de forzamiento.

    El dióxido de carbono y el metano tienen en común que están compuestos por carbono, y su mayor o menor presencia en la atmósfera debe ser entendida en el marco del ciclo global de este elemento. El ciclo del carbono se resume en un esquema que incluye los distintos reservorios de este elemento en la Tierra y los flujos que se producen entre ellos. Es fácil encontrar ilustraciones muy vistosas de este ciclo en internet o en los libros de texto, aunque en su mayor parte son incompletas, al menos desde la perspectiva del cambio climático. Esto ocurre porque se centran en la parte «superficial» del ciclo, que comprende la biosfera, la atmósfera, los océanos y los suelos como principales reservorios. Esos almacenes resultan minúsculos si los comparamos con la cantidad de carbono almacenado en las rocas sedimentarias de carbonatos (las calizas y dolomías) y en las rocas ricas en materia orgánica (carbón, petróleo, gas…) o el que existe en el manto. Debemos incluir estos almacenes si queremos tener una comprensión real de los cambios en el efecto invernadero. 

    La historia de nuestro planeta ha estado acompañada de un inexorable trasvase de carbono desde la superficie hacia el almacén que representan las rocas sedimentarias. Este proceso ha determinado que el dióxido de carbono no sea el gas dominante en nuestra atmósfera, como sí ocurre en Venus o Marte y que, por el contrario, sea realmente minoritario. Sin querer adelantar acontecimientos, es conveniente mencionar ya en este primer capítulo que, con la quema masiva de combustibles fósiles o la fabricación de cemento, estamos invirtiendo ese largo proceso de forma muy apresurada: devolvemos a la atmósfera y los océanos lo que lentamente, durante cientos de millones de años, le fue retirado.

    Además de los tres protagonistas (Sol, albedo y efecto invernadero) tenemos otro personaje fundamental en los cambios climáticos: se trata del reparto de la energía en el sistema climático, que viene definido esencialmente por tres aspectos: el primero es la «distribución» de la radiación solar incidente, determinada por la forma casi esférica de la Tierra y por los elementos de su órbita. Las zonas polares reciben mucha menos radiación solar que el ecuador, lo que genera un permanente desequilibrio energético latitudinal. Los elementos de la órbita terrestre determinan además variaciones periódicas en la radiación solar recibida por cada latitud. El ejemplo más evidente son las estaciones, provocadas por la inclinación del eje de rotación y el movimiento de traslación de la Tierra en torno al Sol. Menos conocidos son los efectos que producen en ese reparto de insolación los elementos orbitales de oblicuidad (cambios en la inclinación del eje de rotación), excentricidad (cambios en la forma elíptica de la órbita), y precesión («cabeceo» del eje de rotación). Estos efectos son mucho más lentos, con períodos de decenas de miles de años, pero tienen un papel notable en la historia del clima.

	
    
    Efecto invernadero y vapor de agua

	Si el vapor de agua es responsable del 70 % del efecto invernadero terrestre,3 ¿por qué entonces no aparece en los debates sobre el cambio climático? Es un «olvido» solo aparente. Por su abundancia y disponibilidad en los océanos, la presencia de mayor o menor cantidad de vapor de agua en la atmósfera depende directamente de la temperatura. Si sube la temperatura global, la atmósfera se hace más húmeda y se incrementa el efecto invernadero. Es un ejemplo claro de realimentación en el sistema climático que se ha dado a lo largo de la historia del clima y que lógicamente sigue funcionando hoy. En la situación de cambio climático actual, un hipotético incremento de temperatura global de 1 °C inducido por el aumento del dióxido de carbono atmosférico provocaría un calentamiento de casi 2 °C adicionales, asociado al vapor de agua atmosférico.4 De forma inversa, una disminución de temperatura tendría una realimentación en sentido de un mayor enfriamiento asociado a la retirada neta de vapor de agua de la atmósfera. Y la respuesta sería rápida, ya que el vapor precipita en forma de lluvia o nieve, un proceso inmediato en comparación con la lenta retirada neta de dióxido de carbono o de otros gases invernadero de la atmósfera, que conlleva siglos.  

    
    
    
    [image: El mapa muestra el vapor en la atmósfera para junio de 2019]
    

    
    La evaporación en los océanos es la principal fuente de vapor en la atmósfera. El mapa muestra el vapor en la atmósfera para junio de 2019. Las observaciones proceden del satélite Aqua de la NASA (Fuente: earthobservatory.nasa.gov).

    

    

    

            
    El segundo es la «capacidad de retención» de la energía por cada parte del planeta, que será diferente en función del albedo y la inercia térmica —capacidad que tiene la masa de conservar la energía térmica recibida e ir liberándola progresivamente— regionales, y que genera fuertes gradientes térmicos incluso entre zonas que reciben la misma radiación solar. Por ejemplo, el océano tiene un bajo albedo y una elevada inercia térmica, mientras que los desiertos continentales muestran un albedo más elevado y una bajísima inercia.

    Y el tercero es el «transporte» de calor que se produce para compensar los desequilibrios en la distribución de la energía en el planeta. Tiene lugar en la circulación atmosférica y en el sistema global de corrientes oceánicas. A lo largo de la historia climática, cambios geográficos y oceanográficos han determinado variaciones sustanciales en los mecanismos de transporte energético. A ellos volveremos en distintos puntos de este libro. Nos quedamos ahora con la idea de que la combinación entre la distribución de la radiación y su transporte define las grandes franjas climáticas del planeta, y que cualquier modificación en esa combinación determina cambios en ellas. 

    Estos personajes fundamentales y todo el elenco de secundarios construyen la historia del cambio climático. Los avatares de cada uno de ellos determinarán los forzamientos del clima, desencadenarán complejas interacciones y realimentaciones, y tendrán consecuencias dramáticas en el planeta. Además, como en cualquier buena historia televisiva, la trama de los cambios climáticos no es lineal, y esconde, para bien o para mal, numerosas sorpresas. Pero hay algo fundamental que diferencia la historia del cambio climático de una serie de televisión: mientras que la segunda es ficción, la primera es real y ha controlado la evolución de la Tierra, la vida y la humanidad, y lo seguirá haciendo en el futuro, aunque nos pese. 


    Forzamiento y sensibilidad

    ¿Cuánto cambiará el clima ante una perturbación en el equilibrio energético como la que se está produciendo actualmente? La respuesta no es sencilla ni directa, y menos si se pide un valor numérico de, por ejemplo, el incremento en la temperatura global. Por ello existe el concepto de «sensibilidad climática» (climate sensitivity), referido a la respuesta del sistema climático a un forzamiento, y que usualmente se expresa como la variación de temperatura asociada a una duplicación de la concentración de dióxido de carbono en la atmósfera. Los modelos climáticos, que estiman esta sensibilidad a partir del forzamiento climático y las consiguientes realimentaciones, otorgan valores para la situación climática actual de entre 1,5 y 4,5 °C.5 Estos valores constituyen el pilar de las previsiones de cambio climático futuro y sientan las bases de las políticas para afrontar la amenaza. De cara a la sociedad, lo que se negocia en las cumbres internacionales sobre el cambio climático es el número de grados centígrados que puede calentarse el planeta en relación a la época preindustrial, con un riesgo asumible, es decir, sin permitir que este experimento a gran escala que es el cambio climático actual se nos escape de las manos. La solución política al problema es en realidad muy compleja, pero curiosamente se suele proyectar hacia la sociedad un planteamiento científico bastante simplificado, como si, tomando las medidas oportunas, fuera sencillo situar el termostato del planeta unas décimas de grado arriba o abajo. 

    Hay que buscar cambios climáticos en el pasado que nos ayuden a entender la situación actual. Podríamos pensar que esto introduce cierto ruido en la identificación y valoración del problema, pero no es así: en realidad nos da una visión mucho más real del clima y, en definitiva, del calentamiento actual y su evolución e impactos futuros. En los próximos capítulos veremos las situaciones de cambio climático más interesantes por las que ha pasado la Tierra o, al menos, aquellas que más nos enseñan sobre el cambio climático actual y sobre el reto que debemos afrontar en un futuro inmediato. 

    En primer lugar, viajaremos a los «hipertermales», períodos singulares de calentamiento abrupto en el pasado remoto que tuvieron su origen en perturbaciones drásticas del ciclo del carbono (que podremos comparar con la actual) y que produjeron violentas alteraciones ambientales y extinciones. Luego nos moveremos en el tiempo para situarnos en el «mundo glacial» que ha dominado nuestro planeta los últimos cientos de miles de años, con la finalidad de analizar la sensibilidad climática en condiciones bastante más próximas a las de nuestra situación actual (aún hoy tenemos un volumen respetable de hielo en los polos). Y en tercer lugar nos centraremos en los últimos milenios, una época caracterizada por una singular estabilidad climática que ha permitido, y alentado, las civilizaciones del hombre moderno. En esa época, sin embargo, pequeños cambios en el clima pudieron determinar algunas de las crisis sociales que han modelado nuestra historia. Esos impactos hablan de nuestra vulnerabilidad incluso ante los cambios ambientales más sutiles. Casi sin darnos cuenta habremos llegado a nuestra época, de la que nos ocuparemos en la última parte del libro. Entonces será el momento de analizar el cambio climático actual, sus causas, sus impactos y lo que nos depara el futuro. 

    Entrar en el mundo paleoclimático requiere cierto esfuerzo por parte del lector. Se trata de retroceder en el tiempo y de analizar nuestro planeta con un enfoque distinto. Es un pequeño reto que creo que merece la pena afrontar antes de llegar a la parte final del libro: una pequeña oportunidad para entender el cambio climático desde una perspectiva científica diferente y más holística. 

    



            
    Bajando a los infiernos

    El principal factor de forzamiento climático en el mundo actual son las emisiones antropogénicas de gases de efecto invernadero, y entre ellas, las de dióxido de carbono. Desde mediados del siglo xix hasta hoy, se han inyectado en la atmósfera unas 650 gigatoneladas de carbono (GtC), el 60 % de las cuales se han producido tan solo en el último medio siglo en una tendencia imparable.6 Y si nos centramos en los últimos años, las emisiones se sitúan por encima de 10 GtC anuales. ¡Un valor dos órdenes de magnitud superior a las emisiones de todos los volcanes del mundo! Son cifras de vértigo. El resultado es que, a pesar de la absorción de dióxido de carbono que se produce en los océanos y la biosfera, la concentración de dióxido de carbono en la atmósfera se incrementa en unas dos partes por millón (ppm) cada año, una cantidad aparentemente minúscula pero que hace que hayamos superado ampliamente las 400 ppm (es decir, 0,04 % del aire), un notable incremento respecto al valor preindustrial (280 ppm). La tendencia de incremento en el dióxido de carbono atmosférico se mantendrá en el futuro: para finales del siglo xxi los modelistas del clima trabajan con concentraciones que oscilan entre 440 ppm (las más optimistas) y 1240 ppm (las más pesimistas), valores que dependerán de cómo evolucione la situación socioeconómica global.

    La intención de introducir aquí estas cifras de emisiones y concentraciones es justificar el viaje al pasado que ahora iniciamos; una inmersión en el tiempo escudriñando posibles situaciones análogas de cambio climático, inducidas por un forzamiento rápido e intenso en el efecto invernadero. El resultado de esa búsqueda es sorprendente: la historia de la Tierra está salpicada de una serie de episodios, relativamente breves, de calentamiento intenso y rápido, que estuvieron asociados a grandes inyecciones de gases de efecto invernadero (dióxido de carbono y/o metano) en la atmósfera. En estos casos, el origen de las emisiones no fue humano (nuestra especie solo protagoniza una parte infinitesimal de la historia terrestre) pero ahora esto es irrelevante. El objetivo es analizar las respuestas del sistema climático a esos forzamientos que guardan similitudes con el actual y descubrir cuáles fueron los impactos sobre el planeta. 

    
    Los hipertermales

	Con este nombre, seguramente muy adecuado para superhéroes de cómic, se designan los episodios climáticos globales más enigmáticos de la historia de la Tierra.7 Son singularmente cálidos y especialmente breves, al menos desde la perspectiva de los tiempos geológicos. Por su carácter inusual y no periódico, los calificamos de «eventos». 

    La singularidad de estos eventos se aprecia en el contexto de la historia de la Tierra. En un viaje fugaz a través de las profundidades del tiempo, pongamos desde hace 540 millones de años hasta el presente, veríamos un planeta en el que se mueven los continentes, se generan nuevas cadenas montañosas que luego se erosionan, y surgen y se desvanecen grandes masas de hielo en los polos. En comparación con esta variabilidad a gran escala, los cambios en el clima son muy moderados. Es cierto que épocas más frías y otras más cálidas se alternan a escalas de muchos millones de años, pero también que la temperatura global se ha mantenido dentro de unos umbrales relativamente estrechos, que curiosamente definen el rango adecuado para que la vida prospere. Pero esa relativa estabilidad de largo recorrido se ha roto, durante unos pocos cientos de miles de años, cada vez que se ha producido un evento hipertermal. Entonces se desencadena el caos climático, se dan drásticos cambios en la atmósfera y en los océanos, y estos tienen dramáticas consecuencias para la vida. Asombrosamente, estas crisis se producen sobre configuraciones planetarias muy diversas, tanto desde un punto de vista geográfico (distribución de continentes y océanos) como biológico (grupos de animales y vegetales dominantes), y también en épocas dispares, separadas por muchos millones de años. Aunque cada hipertermal presenta características propias, en este análisis nos centraremos más en los aspectos comunes que en las diferencias. Asimismo, prestaremos más atención a aquellos episodios mejor conocidos, como los del Jurásico y el Cretácico, que originalmente recibieron el nombre de «eventos de anoxia oceánica» (Oceanic Anoxic Events, OAEs), y los del Eoceno, en particular el hipertermal del tránsito Paleoceno-Eoceno, que se conoce con las siglas PETM (Paleocene-Eocene Thermal Maximum) y que se produjo hace 56 millones de años. 
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	Figura 1. Escala de los períodos geológicos. Serie temporal de temperaturas estimadas para los últimos 560 millones de años (el 0 representa la época actual) y que incluye los principales hipertermales (señalados con un asterisco). Los escenarios climáticos de greenhouse y de ice-house representan dos estados climáticos diferentes, que vienen determinados por la ausencia o la presencia de casquetes polares. Se incluyen los períodos geológicos como referencia. Basado en Paleomap Project.

    

    

         
    El aspecto definitorio fundamental de un hipertermal es una subida muy significativa de las temperaturas a escala global, normalmente de entre 4 y 8 °C por encima de la época previa al evento. El incremento afecta a todas las latitudes pero, al igual que ocurre en la situación de cambio climático actual, se amplifica hacia los polos. En el caso del evento PETM, por ejemplo, las temperaturas subieron 5 °C en el ecuador y 9 °C en los polos.8 

    Las fases iniciales de calentamiento de cada evento fueron muy rápidas, con duraciones de siglos o milenios. Luego, esas temperaturas anormalmente elevadas perduraron durante bastante más tiempo, decenas (o incluso cientos) de miles de años. Durante ese período, las temperaturas fueron bajando de forma paulatina hasta aproximarse a las del punto de partida.9

			
    Subiendo el termostato

	Los hipertermales tienen su origen en cambios drásticos en el ciclo del carbono, que conllevan una modificación rápida del balance energético planetario. Esas perturbaciones están asociadas a la emisión, en lapsos temporales de siglos o milenios, de grandes cantidades de gases de efecto invernadero (dióxido de carbono y metano). 

    Muchos de los hipertermales están asociados a grandes tasas de emisión de dióxido de carbono, ligadas a su vez a episodios de actividad volcánica excepcional en la historia de la Tierra. Esos episodios determinaron la formación de enormes acumulaciones de rocas volcánicas, hoy conocidas como «grandes provincias ígneas» (en inglés LIPs, large igneous provinces). La actividad magmática, además de lava, emitía ingentes cantidades de gases, fundamentalmente vapor de agua y dióxido de carbono. Así, miles de gigatoneladas de carbono entraron en la atmósfera en lapsos de tiempo relativamente breves (de miles o decenas de miles de años). 

    En otras ocasiones, el gas que generó la perturbación climática no fue el dióxido de carbono, sino el metano. La liberación masiva de este potente gas de efecto invernadero se produjo según varios mecanismos singulares, que merecen cierta atención por su posible proyección en el sistema climático actual. 

	Uno de estos mecanismos fue la liberación súbita del metano atrapado en forma de hidratos de gas10 en las plataformas continentales. Durante períodos de miles de años, el metano procedente de la descomposición microbiana de la materia orgánica se fue acumulando de forma lenta en los fondos marinos que rodeaban los continentes, a profundidades de entre 200 y 500 metros, y quedó ligado a los sedimentos en forma de hidratos de gas. Esa profundidad viene determinada por las condiciones específicas de presión y temperatura que los hidratos precisan para formarse. En conjunto, el volumen de metano almacenado en forma de hidratos de gas puede alcanzar miles de gigatoneladas de carbono.11 Un incremento rápido en la temperatura del agua produjo la inestabilidad de esos hidratos y la liberación de metano. Como se trata de un compuesto más ligero que el agua, una vez liberado alcanzó fácilmente la superficie del océano. Cada litro de hidrato de gas proporcionó, a presión atmosférica, unos 160 litros de metano. 

    Otro mecanismo de inyección rápida de carbono a la atmósfera tiene origen en zonas continentales lo suficientemente frías como para que se desarrolle el permafrost (suelos permanentemente helados). Esos suelos son un reservorio importante de carbono, bien en forma de hidratos de gas (a profundidad superior a los 200 metros, donde se dan las condiciones de presión y temperatura necesarias), bien como materia orgánica congelada. La fusión del permafrost libera por un lado el metano de los hidratos y, por otro, deja expuesta la materia orgánica a la descomposición microbiana y los incendios, lo que a su vez implica emisión de metano y/o dióxido de carbono.12 

    Finalmente, hay un tercer mecanismo, más complejo, que combina un proceso magmático y una fuente de carbono de origen orgánico. Se da cuando una inyección de material magmático a gran temperatura entra en contacto en el subsuelo con rocas sedimentarias bituminosas ricas en hidrocarburos. El resultado es la formación de metano «termogénico» a gran escala. Al ser un proceso confinado, el incremento de la presión puede provocar la liberación explosiva del gas.

	Cada evento hipertermal surgió de uno o varios procesos de liberación rápida y masiva de gases de efecto invernadero. Es fácil entender, por ejemplo, que un calentamiento inicial producido por el forzamiento de una emisión volcánica de dióxido de carbono puede desencadenar a su vez la liberación del metano acumulado en el permafrost o los fondos marinos, en un proceso de realimentación positiva e incremento escalonado del forzamiento. Este puede ser el motivo de que algunos hipertermales presenten varios pulsos consecutivos de calentamiento. 

	Las estimaciones de entrada masiva de carbono en forma de dióxido de carbono y/o de metano en la atmósfera y los océanos durante un hipertermal son de miles de gigatoneladas en unos pocos miles de años. Por ejemplo, para el evento PETM, se calcula una inyección masiva de 3000 a 4500 GtC, que se produjo en al menos dos episodios fundamentales, con una duración en conjunto de unos 20 000 años, aunque el primero pudo durar tan solo uno o dos milenios.13

	La liberación catastrófica y multiepisódica de carbono en lapsos de tiempo cortos, está muy en la onda con lo que sucede en la actualidad y su evolución futura, con la fuente fundamental de carbono en la combustión de hidrocarburos fósiles y potenciales fuentes secundarias inducidas por esta, como la fusión del permafrost o la liberación de los hidratos de gas por el calentamiento de las aguas marinas. Un aspecto a retener es que las emisiones de origen antropogénico son, en conjunto, netamente inferiores a las de los hipertermales, al menos hasta la actualidad. Las emisiones de origen humano se cifran en 400 GtC, un orden de magnitud por debajo de las del PETM. Sin embargo, aquellas se han producido esencialmente en los últimos 50 años, mientras que estas tardaron algunos milenios. Asusta pensar que las tasas de emisión no solo son comparables, sino bastante más altas en el mundo actual. La perturbación, aún hoy pequeña, está siendo rapidísima comparada con cualquier hipertermal. 

	Un cálculo sencillo de las reservas actuales de hidrocarburos (sin contar los hidratos de gas ni las reservas en yacimientos no convencionales) nos lleva a emisiones globales de 4500 GtC en unos pocos siglos, una cifra que supera a la de hipertermales tan notables como el PETM. Ciertamente, la quema de combustibles fósiles durante las próximas décadas puede llevarnos a una situación que posee muchas analogías con el inicio de los hipertermales, aunque de desarrollo muchísimo más rápido.

        
    
    ¿Cómo se conoce el dióxido de carbono de atmósferas remotas?

	¿Cómo estimar el dióxido de carbono de la atmósfera de un tiempo muy remoto, disponiendo tan solo de rocas y fósiles de la época? La tarea no es fácil. Se trata de buscar señales indirectas del dióxido de carbono atmosférico en esos materiales. Algunos ejemplos:

    
    	Estomas de plantas fósiles. El índice estomatal de las hojas (proporción de células epidérmicas que son estomas) de muchas plantas guarda relación inversa con la concentración de dióxido de carbono en el aire. El índice estomatal puede medirse en hojas fósiles y, con ello, estimar el dióxido de carbono de su época. 

		 13C (carbono-13) en suelos fósiles. El isótopo estable 13C supone el 1,07 % del carbono que hay en la naturaleza, frente al 98,93 % del 12C. Los compuestos orgánicos son pobres en 13C, ya que las plantas incorporan preferentemente 12CO2 frente a 13CO2. La relación 13C/12C en los suelos fósiles refleja la proporción de aportes atmosféricos (mucho 13C) y biológicos (poco 13C).

		13C en biomarcadores marinos. La composición isotópica de compuestos orgánicos complejos derivados de microalgas marinas y preservados en los sedimentos puede reflejar la concentración de dióxido de carbono en la atmósfera. Cuanta mayor sea esa concentración, mayor será el 13C de las moléculas orgánicas.
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	Cara interna de la epidermis de una angiosperma fósil, en la que se distinguen dos estomas entre las células de la epidermis (Foto: Carmen Diéguez, MNCN-CSIC, Madrid).

    

    

    
	Dado que variables ambientales distintas del dióxido de carbono pueden influir en el índice estomatal de las hojas y en la composición isotópica de suelos y biomarcadores, resulta fundamental contar con un número significativo de datos para llegar a cualquier estimación.  

    


    Pero hay un aspecto más a considerar. La inyección de carbono en los hipertermales se produce sobre una atmósfera con una concentración de dióxido de carbono muy superior a la que teníamos antes de la revolución industrial, es decir, antes de que se produjera la actual situación de emisiones. La concentración previa al inicio de los hipertermales puede situarse entre 1000 ppm y 2000 ppm, como es el caso de los OAE del Cretácico o del evento del PETM. En otros eventos es incluso más elevada. En contraste, la de la época preindustrial se sitúa en unos 275 ppm. Esto es importante porque el mismo incremento neto en la concentración de dióxido de carbono en ambas situaciones no va a provocar el mismo forzamiento climático. Cuanto más dióxido de carbono haya en el aire, menos influencia tendrá la adición de nuevo dióxido de carbono, ya que progresivamente se van «saturando» las bandas de absorción del gas. Estas son, obviamente, malas noticias para la situación actual, ya que con menos inyección de gases que en los hipertermales podemos provocar un calentamiento similar. La sensibilidad climática al forzamiento es hoy muy superior de lo que fue entonces. 

			
    Megatormentas

	El forzamiento climático producido por la inyección de gases de efecto invernadero durante cada hipertermal desencadena no solo un calentamiento rápido, sino también una serie de procesos que conducen a graves alteraciones ambientales y fuertes impactos en la vida. De nuevo, la posibilidad de descubrir analogías (y también diferencias) entre el impacto de los hipertermales y la situación actual está servida. 

    Un primer aspecto es la circulación atmosférica y los cambios en los patrones de las precipitaciones. En la actualidad, los cinturones climáticos globales están controlados por una circulación atmosférica, que puede entenderse como formada por tres grandes sistemas convectivos o células que mueven las masas de aire a través de la troposfera: la célula de Hadley, la célula de Ferrel y la célula Polar, controladas por los gradientes de presión que existen entre unas latitudes y otras, además de por la rotación de la Tierra. En una situación hipertermal, los polos son muy cálidos y esto determina que las células polares de cada hemisferio se debiliten hasta desaparecer y, con ellas, posiblemente también el resto de los patrones de circulación a los que estamos habituados. Superado un umbral de calentamiento, el sistema entra en una dinámica desconocida, dominada muy posiblemente por grandes sistemas convectivos y megatormentas. Un ejemplo muy revelador de esta situación lo aporta el registro del evento PETM en los Pirineos. Allí, se depositaron sedimentos típicos de episodios meteorológicos extremos, como, por ejemplo, ríos que sufrían fuertes avenidas. Son depósitos realmente llamativos e insólitos en las series geológicas en las que se encuentran.

    Los cambios en las temperaturas y las precipitaciones a escala global determinaron fuertes modificaciones en los ecosistemas y la redistribución geográfica de las biotas (el conjunto de la flora y la fauna de una zona) tanto en el continente como en el mar. Ante las nuevas condiciones climáticas, los organismos migraron o desarrollaron mecanismos de adaptación a las nuevas condiciones. Pero con frecuencia los cambios en el clima fueron demasiado intensos y rápidos como para que los organismos pudiesen migrar o adaptarse, y entonces fue cuando llegaron las extinciones. Conviene recalcar que todos los eventos hipertermales tuvieron asociado un proceso de extinción a gran escala, aunque no todos son igual de intensos ni afectan a los mismos grupos biológicos.

        
    El océano se acidifica

	Dado que el detonante de los hipertermales es un incremento abrupto del carbono en la atmósfera, un proceso esperable es la acidificación de las aguas oceánicas. El agua del mar tiene un pH ligeramente superior a 7 (decimos por ello que es «básica»), por tanto, la acidificación supone la disminución paulatina y a gran escala del pH marino. El proceso está causado por la absorción oceánica del dióxido de carbono atmosférico. Pero la disolución del dióxido de carbono supone un desequilibrio químico que desencadena una serie de reacciones en el agua, que se resumen en:

    CO2 (aq) + H2O ↔ H2CO3 ↔ HCO3− + H+ ↔ CO32− + 2H+

    Una parte del dióxido de carbono disuelto reacciona con moléculas de agua para generar ácido carbónico (H2CO3), y una parte de este ácido reacciona a su vez con el agua para dar iones bicarbonato (HCO3−) y carbonato (CO32−). Fruto de estas reacciones se produce un incremento en la concentración de iones H+ o, lo que es lo mismo, de la acidez de las aguas. Los cambios en la acidez del agua tienen efectos directos e indirectos sobre la biota y los hábitats marinos. Los organismos más afectados son aquellos que tienen conchas y exoesqueletos de carbonato cálcico, como los moluscos, los corales, los braquiópodos y muchos foraminíferos, cocolitofóridos y algas.   

    Algunos sedimentos que se formaron en los fondos marinos durante los hipertermales son muy reveladores. Esos depósitos, y los fósiles que contienen, presentan evidencias de intensa disolución del carbonato cálcico, que certifican que el proceso de acidificación de los océanos fue común durante los hipertermales. Dependiendo de la intensidad que se alcanzase en cada caso y de la vulnerabilidad de la biota marina en cada período geológico, los impactos fueron más o menos grandes. 

    Los depósitos correspondientes al evento PETM en el Atlántico muestran, por ejemplo, una extraña capa de sedimentos caracterizada por la virtual ausencia de carbonato cálcico. Esta capa, formada por material arcilloso, refleja que la profundidad de compensación de la calcita (por debajo de cuyo nivel no se acumula carbonato cálcico en los océanos, sino que se disuelve) ascendió más de dos mil metros de profundidad en unos pocos milenios. Para que esto ocurriera, una ingente cantidad de carbono tuvo que disolverse en el océano de forma rápida, generándose un desequilibrio químico muy significativo en pocos siglos.14 La acidificación de las aguas marinas profundas indujo una profunda crisis en las comunidades bentónicas (con extinción masiva en el caso de los foraminíferos). Los efectos en la biota planctónica, por el contrario, fueron mucho menores, sin llegar a producir extinciones en masa, aunque sí fuertes alteraciones en los ecosistemas y aceleración de procesos adaptativos. En estos procesos, los efectos de la acidificación de las aguas se sumaron a los de la subida de la temperatura y a los de los cambios en el flujo de nutrientes. 

    El caso más extremo lo encontramos en varios hipertermales que se produjeron de forma muy seguida en torno al final del Pérmico (hace 252 millones de años), y que contribuyeron, sin duda, a la mayor extinción biológica de la historia de la Tierra. Esta extinción, que se produjo al menos en dos fases principales, duró unos 60 000 años y supuso la desaparición del 90 % de todas las especies marinas y del 70 % de las terrestres. Mientras que el registro fósil muestra claras evidencias de la drástica reducción de la biodiversidad a escala global, las pruebas sobre sus causas son mucho más escasas. Durante décadas se ha discutido sobre los posibles procesos que desencadenaron la crisis, incluyendo una actividad volcánica colosal en Siberia y el impacto de asteroides. Investigaciones recientes abren nuevas perspectivas: los sedimentos marinos de la época muestran evidencias de una drástica acidificación de los océanos, que duró unos 10 000 años y que fue inducida por la disolución de gigantescas cantidades de dióxido de carbono de origen volcánico. Esta acidificación tuvo una incidencia brutal en las biotas pérmicas y fue decisiva en la más mortífera fase de extinción.15 

    Estos procesos oceánicos registrados en el pasado y asociados a la inyección de ingentes cantidades de dióxido de carbono a la atmósfera son claves para entender la acidificación que está ocurriendo de forma incipiente en los océanos actuales y que, previsiblemente, tendrá fuertes impactos sobre los organismos, los ecosistemas y los recursos pesqueros a corto y medio plazo. Una quema de las reservas de hidrocarburos (unos 4500 GtC) en las próximas décadas y siglos nos pondría en una situación muy similar a la del evento PETM, pero con una singularidad: el proceso actual sería notablemente más rápido. Y al no haber tiempo para la mezcla oceánica a gran escala, las aguas superficiales sufrirían un fuerte desequilibrio químico con impactos previsibles muy severos. 

			
    Anoxia y euxinia 

	Si la acidificación oceánica es sorprendente, aunque esperable en una situación de rápido incremento global de dióxido de carbono, más lo es el singular proceso de desoxigenación oceánica que acompaña a muchos de los eventos hipertermales del pasado geológico, como aquellos que tuvieron lugar en el Jurásico y el Cretácico.

    Antes siquiera de que se reconociesen los hipertermales, los geólogos sabían de la existencia de una serie de capas arcillosas de color muy oscuro y finamente laminadas que, en distintas zonas del planeta, aparecían sistemáticamente en la misma posición estratigráfica, intercaladas en sedimentos de ambientes marinos profundos. Su color viene determinado por el elevado contenido en materia orgánica, y su fina laminación sugiere que se depositaron en fondos marinos sin agitación de corrientes y sin organismos que desordenasen el sedimento en busca de alimento o cobijo. Estas son evidencias de condiciones de muy bajo contenido en oxígeno en esos lugares, que perduraron varios miles o decenas de miles de años.

	El proceso de anoxia oceánica viene condicionado por tres factores concatenados. El primero está asociado al calentamiento de las aguas superficiales que caracteriza el evento hipertermal, ya que este determina una fuerte estratificación y un notable estancamiento global de las aguas oceánicas. Las aguas cálidas son menos densas y se disponen de forma estable sobre las más frías, y no existe un hundimiento a gran escala de aguas en las zonas polares que permita la llegada de oxígeno a los fondos oceánicos (como sí que ocurre en la actualidad). El segundo factor viene dado por la reducción de la solubilidad del oxígeno en el agua cuando la temperatura de esta es elevada, lo que limita la capacidad del océano de contener oxígeno disuelto y también favorece la anoxia. Y el tercero tiene relación con un hecho que ocurre fuera del océano: durante los hipertermales, el ciclo hidrológico es más activo y las tasas de erosión están aceleradas en las zonas emergidas. Esto determina una mayor llegada de nutrientes al mar a través de los ríos (por ejemplo, fosfatos). Se incrementa entonces la fertilidad del océano, que favorece el desarrollo descontrolado de algas y fitoplancton en superficie, y la consiguiente acumulación posterior de materia orgánica en los fondos, para cuya descomposición hace falta oxígeno. Todos los factores se suman para reducir el nivel de oxigenación de las aguas y el resultado es anoxia oceánica a gran escala. 

	Pero aún hay más. Esa situación tan extrema de anoxia oceánica es inhóspita para la mayor parte de la fauna bentónica, pero una excelente oportunidad para la proliferación de aquellos microorganismos capaces de vivir sin oxígeno. Su vida depende de la transformación (reducción) de nitratos y sulfatos. Si este proceso de reducción biogénica se produce de forma bastante generalizada, la química del agua se hace aún más extraña, ya que pueden alcanzarse condiciones de euxinia. Las aguas euxínicas contienen sulfuro de hidrógeno libre (fruto de la reducción de los sulfatos) y son tóxicas para la mayor parte de los organismos. Lógicamente, favorecen los procesos de extinción en masa. 

			
    
    ¿Cómo se ve un hipertermal en el campo?

    Conocemos la existencia de los hipertermales gracias a su registro en las rocas sedimentarias, y su estudio se basa en trabajos de campo y en sondeos que extraen muestras del subsuelo. 

    En la imagen, las rocas aflorantes son capas de sedimentos marinos profundos del Cretácico. El nivel señalado con una flecha corresponde a un hipertermal que se inició hace unos 94 millones de años y que supuso un evento de extinción biológica en masa. El color oscuro de este nivel se debe a la presencia de abundante materia orgánica, y refleja condiciones de anoxia en los fondos oceánicos que se prolongaron durante 500 000 años. Este hipertermal se conoce como OAE-2 (Oceanic Anoxic Event 2).   
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	Afloramiento de rocas sedimentarias de edad Cenomaniense-Turoniense en Vergons (sureste de Francia). La fotografía abarca unos 100 metros de serie estratigráfica.

	

    

    

    
    El mejor ejemplo lo encontramos en los hipertermales del final del Pérmico que, como ya hemos señalado, estuvieron acompañados de la mayor extinción de la historia de la vida en la Tierra. La anoxia (y euxinia) oceánica no fue el único proceso que condicionó el proceso de extinción masiva, pero posiblemente supuso un detonante fundamental de la crisis biológica en las aguas oceánicas. 

    Las situaciones de anoxia generalizada o de euxinia oceánica son antagónicas a la situación de los océanos actuales. Las profundidades de nuestros océanos están bien oxigenadas gracias al sistema de circulación oceánica global, que tiene su motor fundamental en las latitudes altas de ambos hemisferios y, de manera especial, en el Atlántico más septentrional. En esas latitudes se generan enormes corrientes descendientes de aguas ricas en oxígeno, que tienen caudales de millones de metros cúbicos de agua por segundo y que permiten que esa agua se reparta por las profundidades abisales de todo el planeta. Pero este sistema puede ser menos robusto de lo que habitualmente se piensa. Hoy en día, la mitad del oxígeno inyectado en el océano en la zona de formación de aguas profundas del Atlántico Norte se consume en la descomposición de las partículas orgánicas en la columna de agua. Una situación de rápido calentamiento podría desacelerar el hundimiento de las aguas y la capacidad de disolver oxígeno. Este hecho, unido a una mayor presencia de nutrientes, podría derivar, a largo plazo, en una desoxigenación oceánica a gran escala.  


    Recuperando el equilibrio 

    Cada hipertermal representa un período de desequilibrio a escala planetaria, inducido por un forzamiento climático positivo (incremento del efecto invernadero). La perturbación es abrupta, tiene lugar en unos pocos milenios y afecta de forma radical a la atmósfera, los océanos y la vida. Pero la rapidez con que se produce contrasta con el tiempo que necesita para recuperarse. Las consecuencias del desequilibrio energético se prolongan durante decenas o cientos de miles de años después de que la crisis climática haya alcanzado su punto álgido. Esa gran asimetría entre la ruptura y la recuperación del equilibrio nos habla de la irreversibilidad de los procesos climáticos. Como consecuencia de un forzamiento demasiado intenso, la respuesta del clima deja de ser lineal y entra de lleno en un comportamiento caótico. Durante los hipertermales, la circulación atmosférica, las precipitaciones y, sobre todo, los océanos alcanzan determinados «puntos sin retorno». Cuando esto se produce, aunque el forzamiento disminuya o ni siquiera exista, la situación no es reversible, al menos a corto y medio plazo.

    Pero entonces, ¿cómo se sale de un hipertermal? Una vez que ha cesado la fuente del forzamiento, el sistema debe ser capaz de volver a la «normalidad», a una situación adecuada para la recuperación biológica. Es un proceso lento y complejo en el que distintos mecanismos entran en funcionamiento con una finalidad: retirar del sistema los residuos de esa perturbación y, en concreto, reducir el exceso de carbono presente en la atmósfera y los océanos. 

    En los continentes, las intensas precipitaciones y la gran cantidad de dióxido de carbono presente en la atmósfera producen una erosión acelerada. Ese proceso incluye que la degradación de las rocas aflorantes mediante transformaciones químicas (meteorización) sea muy activa, lo que genera nuevos minerales más estables y grandes cantidades de iones en disolución. Entre ellos se encuentran abundantes iones bicarbonato HCO3− que los ríos finalmente llevarán al mar. Esos iones, aportados a los océanos durante decenas de miles de años, consiguen que sus aguas poco a poco sean cada vez menos ácidas y favorecen la formación de nuevos carbonatos, lo que supone una retirada efectiva de carbono del sistema atmósfera-océano.

    En los océanos, además, la acidificación y la anoxia van a propiciar otro mecanismo de retirada de carbono. La productividad orgánica durante los hipertermales es alta, debido al abundante dióxido de carbono y a la presencia de nutrientes, y favorece la eclosión de organismos sin caparazón calcáreo. Cuando estos organismos mueren, sus restos se acumulan en los fondos marinos, donde no se descomponen debido a la escasez de oxígeno. En consecuencia, y a lo largo de miles de años, se acumulan decenas de gigatoneladas de carbono en forma de sedimentos. Esta acumulación supone una retirada muy efectiva de dióxido de carbono del sistema, lo que permite que este recupere poco a poco unas condiciones climáticas similares a las anteriores al evento.

    Irónicamente, esas enormes acumulaciones de materia orgánica en los fondos oceánicos dan lugar a formaciones sedimentarias que hoy constituyen la roca madre de una buena parte de los yacimientos de petróleo que se explotan en el mundo. El dióxido de carbono retirado de la atmósfera de forma «urgente» durante los hipertermales es hoy devuelto a la atmósfera y los océanos, también de forma muy rápida, a través de la quema de los derivados de ese petróleo.

        
    Lecciones del pasado (I)

    Los eventos hipertermales aparecen como posibles análogos del cambio climático actual o, al menos, como etapas climáticas singulares de las que se puede aprender mucho. El inicio de todos los hipertermales guarda fuertes similitudes con la situación actual: un incremento rápido del efecto invernadero y la consiguiente subida de las temperaturas. Dado que el calentamiento actual no ha hecho más que empezar, tenemos de él una visión muy limitada. De los hipertermales, en cambio, tenemos la perspectiva razonablemente completa de todo su desarrollo, desde el incremento rápido del efecto invernadero que los dispara, hasta la costosa y lenta recuperación para alcanzar de nuevo las condiciones «normales», pasando por una compleja evolución que incluye fuertes alteraciones en la dinámica atmosférica, dramáticas transformaciones en los océanos y crisis de primera magnitud en la biosfera. En estos tres subsistemas, a lo largo de la historia, el clima ha sobrepasado muchos puntos sin retorno y ha entrado en dinámicas no lineales que desembocaron en escenarios extraordinarios, como el de anoxia oceánica, que perduraron durante milenios. 

    En la situación climática actual, como veremos en el último capítulo de este libro, los puntos sin retorno son motivo de la mayor preocupación. Muchos de ellos parecen lejanos y poco probables. Pero las alteraciones actuales de los procesos atmosféricos y de todos los ecosistemas, así como la acidificación de los océanos, son hechos constatados, evidencias de un cambio que no ha hecho más que comenzar. 




  

Entre mantos de hielo

    En el capítulo anterior hemos viajado a tiempos muy remotos. La intención era buscar episodios de calentamiento climático rápido, asociados a incrementos súbitos del efecto invernadero en nuestro planeta, que pudiesen servir de analogía o referencia para entender la situación actual y el futuro de nuestro clima. El mundo de los hipertermales, sin embargo, difiere en algunos aspectos clave del actual. 

    Una primera diferencia relevante es que la concentración de dióxido de carbono en la atmósfera previa a un hipertermal es sustancialmente mayor que la actual, lo que determina que la sensibilidad climática de nuestro mundo pueda ser notablemente superior. Cabe preguntarse cómo sería un hipertermal con un escenario previo de escaso dióxido de carbono atmosférico. 

	Otra diferencia sustancial es la ausencia de grandes masas de hielo en las condiciones previas y durante el desarrollo de los hipertermales. Todos parecen haberse iniciado en escenarios climáticos de greenhouse, es decir, caracterizados por la inexistencia de casquetes polares. Hoy en día, sin embargo, contamos con un volumen más que estimable de hielo en la superficie terrestre. Este se concentra en la Antártida (25,4 millones de km3) y en Groenlandia (2,9 millones de km3),16 dos casquetes polares que permiten definir nuestra época climática como parte de un prolongado período de ice-house, que se inició hace unos 33 millones de años (cuando comenzó a desarrollarse el casquete polar antártico). Un hecho remarcable es que los hipertermales parecen tener predilección por el mundo de greenhouse. Cabe preguntarse, con el foco puesto en el cambio climático actual, cómo influiría la presencia de esas enormes masas de hielo en la sensibilidad climática de un hipotético hipertermal. 

	Para intentar responder a estas preguntas, nada mejor que adentrarnos en ese escenario de ice-house de los últimos cientos de miles de años, un mundo de cambios climáticos asombrosos, dominados por los casquetes polares, que crecieron y menguaron definiendo la alternancia de largos y gélidos períodos glaciales, y de breves y templados interglaciales. 

	
    Un actor inesperado

	La existencia de múltiples glaciaciones es conocida desde los tiempos del naturalista suizo Louis Agassiz (1807-1873), quien estudió los vestigios geológicos de antiguos glaciares en los Alpes. Sin embargo, hubo que esperar hasta bien avanzado el siglo xx para conocer el número y la edad de esos episodios. Los primeros datos precisos llegaron de los sondeos realizados en los fondos oceánicos. Los sedimentos, los microfósiles y, de forma muy especial, la composición isotópica de estos últimos permitieron reconstruir la sucesión de períodos glaciales e interglaciales de los últimos cientos de miles de años de forma asombrosa (véase recuadro «Isótopos, fósiles y crecimiento glaciar»). A esos datos se les fueron sumando otros de diferente origen, como los procedentes de las estalagmitas de las cuevas kársticas, los sedimentos de los lagos o los sondeos en el hielo polar. Todos en conjunto corroboraban el carácter global, sincrónico y periódico de esos grandes cambios climáticos. Son los grandes «ciclos» climáticos de los últimos 800 000 años.

    Esos ciclos revelaron la existencia de un período dominante de unos 100 000 años (que definía la recurrencia de los períodos interglaciales) y de otros dos superpuestos de menor amplitud, de unos 41 000 y 21 000 años. Lo más relevante era que esa terna de frecuencias climáticas coincidía con la de los elementos que definen la órbita terrestre, que son la excentricidad de la órbita, la oblicuidad y la precesión. 

    Recordemos que el elemento de la excentricidad define los cambios en la forma más o menos elíptica de la órbita terrestre alrededor del Sol, que tienen períodos de en torno a 100 000 y 410 000 años. La oblicuidad define los cambios en la inclinación del eje de rotación con respecto al plano orbital y tiene un período fundamental de 41 000 años. Por su parte, la precesión viene definida sobre todo por el «cabeceo» del eje de rotación (similar al de una peonza que no gira perpendicularmente al suelo), y que tiene un período en torno a 21 000 años. 

    
    
    Isótopos, fósiles y crecimiento glaciar
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	Caparazón de foraminífero bentónico, de carbonato cálcico.

    

    

        
    Un 0,2 % del oxígeno del sistema climático es oxígeno-18 (18O), un isótopo estable muy utilizado en paleoclimatología. La proporción de este isótopo en un mineral depende de las condiciones fisicoquímicas bajo las que se formó y estas, en muchos casos, de parámetros climáticos. En el caso del carbonato cálcico de las conchas de organismos marinos, esa proporción depende de la temperatura del agua marina (a más temperatura menor 18O) y de la cantidad de 18O que tenga esa agua (cuanta más posea, más 18O tendrá también la concha). 

	La proporción de 18O de algunos microfósiles (como el foraminífero de la fotografía, del género Cibicidoides) tiene valores muy diferentes en función de la época climática, y refleja el mayor o menor volumen de hielo glaciar presente en la superficie terrestre. Esta conexión entre los isótopos de los microfósiles marinos y el desarrollo de las glaciaciones se antoja extraordinaria, pero tiene una explicación: esos organismos, que viven en aguas profundas cuya temperatura varía poco incluso entre un intervalo glacial y uno interglacial, tienen una composición isotópica que refleja la del agua del mar en la que vivieron. Y esta varía de forma muy notable según los casquetes crezcan o mengüen. El hielo glaciar es increíblemente pobre en 18O (posee unas cincuenta veces menos que el agua del mar). Cuando el hielo se derrite masivamente, el agua de fusión llega a los océanos y provoca una disminución de la concentración de 18O, que queda registrada en los caparazones de los microorganismos. Estas variaciones pueden ser analizadas de forma sistemática gracias a los microfósiles que aportan los sondeos realizados en los fondos oceánicos.  

	

		
    
    La constatación de esa correspondencia entre clima y ciclos orbitales supuso un paso de gigante, ya que sentaba la base sobre la cual avanzar en la comprensión de esos grandes cambios climáticos del pasado.17

    Como suele ocurrir con cada avance científico singular, aquel descubrimiento abría nuevas e intrigantes cuestiones. La principal de todas ellas era la asombrosa desproporción entre los enormes cambios climáticos que reconocían los geólogos (los ciclos glacial-interglacial) y los diminutos cambios en la forma en que la radiación solar alcanzaba la Tierra en respuesta a los movimientos orbitales. La discrepancia entre causa y efecto era tan desproporcionada que para muchos resultaba increíble. Si analizamos los efectos «esperables» de cada elemento orbital en el sistema climático (véase el recuadro «Órbita y efectos climáticos “previsibles”») veremos que, por sí mismos, no pueden explicar un cambio climático tan significativo como el final de una glaciación.
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	Figura 2. Serie temporal de fluctuaciones en el volumen de hielo de los casquetes polares para los últimos 800 000 años (el 0 es el presente), inferido a partir del oxígeno-18 (18O) de los microfósiles obtenidos del sondeo oceánico profundo ODP677 (véase el recuadro «Isótopos, fósiles y crecimiento glaciar»). La serie refleja claramente la alternancia cíclica de períodos glaciales e interglaciales. δ18O: medida estandarizada de la proporción de 18O frente al oxígeno común 16O. Fuente: Shackleton (2005). NOAA Paleoclimatology Program.

    

    

    
    
	Órbita y efectos climáticos «previsibles»

	Los astrónomos calculan la insolación recibida por cada punto del exterior de la atmósfera en cada momento del año. Los ciclos orbitales «lentos» determinan cambios en esos valores a escalas de miles de años, lo que tiene «potencial» para inducir cambios en el clima.
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    Oblicuidad. Si esa inclinación del eje aumenta, también lo hará la diferencia de insolación entre verano e invierno en cualquier latitud, lo que induce mayores rigores estacionales en todo el planeta. Hace unos 10 500 años la oblicuidad alcanzó un máximo y desde entonces ha ido disminuyendo (valor actual: 23,44º).

    Precesión. La variación en la distancia Sol-Tierra determina cambios en la insolación global recibida. Esa variación se superpone y modula las estaciones. En la actualidad, la máxima insolación global coincide con el invierno del hemisferio norte y el verano del sur y, por el contrario, la mínima insolación coincide con el verano del hemisferio norte y el invierno del sur. Gracias a la precesión, esta situación cambia lentamente hasta invertirse cada once milenios. 

	Excentricidad. Los cambios en la forma de la órbita no tienen un efecto significativo en la insolación que recibe la Tierra cada año, pero modulan con fuerza los efectos de la precesión. Cuanto más elíptica sea la órbita, más se dejarán notar los efectos de la precesión. En la actualidad, la excentricidad es muy baja.  

	

        
    Hoy sabemos que cuando los efectos combinados de la oblicuidad, la precesión y la excentricidad se suman para inducir cambios rápidos y significativos en la radiación solar que llega, durante los meses de verano, a áreas especialmente sensibles del planeta (como las latitudes altas del hemisferio norte), se puede poner en marcha un complejo proceso de realimentaciones climáticas que desemboca en un cambio global de colosal envergadura. Este proceso, constatado hoy con miles de datos paleoclimáticos, pero que no se comprende por completo, encuentra su razón en la sensibilidad climática del mundo de ice-house. Vamos a verlo.


    El período más frío

	El último período glacial se prolonga desde unos 115 000 años atrás hasta hace 11 700 años, y alcanza su máxima expresión entre hace 26 500 y 19 000 años, cuando el hielo consigue su mayor volumen, entre 2,5 y 3 veces el que existe en la actualidad.18 El inmenso casquete glaciar cubría gran parte de Norteamérica (todo Canadá, incluida la bahía de Hudson, Groenlandia y gran parte del centro y este de Estados Unidos). De igual modo, el continente europeo estaba dominado por el enorme casquete polar de Fenoscandia, que se extendía desde las Islas Británicas hasta las islas Svalbard y el mar de Barents, y se prolongaba en el mar de Kara, ya en Asia. Entre ese casquete y los glaciares de los Alpes y los Pirineos, el centro y el este de Europa era un desolado paisaje de tundra. El permafrost se extendía hasta el sur de Francia y las dunas se movían libremente por medio continente en respuesta a la acción de vientos muy intensos. Una situación desde luego inhóspita para los humanos, que se refugiaron en las zonas más favorables, como el sur de Francia o la península Ibérica.

	Las temperaturas globales eran de promedio entre 4 y 6 °C más bajas que las de hoy en día, si bien esa diferencia no era uniforme. Los continentes eran bastante más fríos que los océanos y, en los propios océanos, las aguas superficiales sufrieron el enfriamiento de forma más intensa que las aguas profundas. Si comparamos latitudes, las zonas polares y subpolares presentaban enormes diferencias de temperatura con su equivalente actual (en Groenlandia hasta 20 °C) mientras que la zona intertropical mostraba diferencias mucho más discretas (2-3 °C). Los gradientes térmicos eran enormes entre unas zonas y otras, lo que mantenía una intensificación de la circulación atmosférica a escala planetaria, en la que las masas de aire de las latitudes polares desempeñaban un papel fundamental. La extensión del hielo y las bajas temperaturas polares hacían que las franjas climáticas se apretasen hacia el ecuador. 

    Un mundo más frío era también un mundo globalmente más seco. Las bajas temperaturas reducían la evaporación en las cuencas oceánicas y frenaban los flujos de vapor y de agua en el ciclo hidrológico. Aunque globalmente llovía menos, de nuevo descubrimos que no todas las zonas se vieron afectadas por igual. Así, es posible que en algunas zonas del Mediterráneo, Oriente Medio y el oeste de Estados Unidos incluso lloviese más que hoy en día, mientras que en otras áreas, como el sur de Australia, el centro de África, la Pampa argentina y gran parte de Asia las precipitaciones eran muy reducidas, hasta un 90 % inferiores a las actuales. Se formaron entonces desiertos inmensos. 

			
    
	Evidencias de la época glacial

	Actualmente vivimos en un interglacial que se inició hace más de once milenios y que siguió al último intervalo glacial, que duró más de 100 000 años. Aún nos rodean muchos vestigios de aquel tiempo, paisajes que hablan de una época no muy lejana en la que un inmenso manto de hielo, con unos tres kilómetros de espesor, se extendía por gran parte de Norteamérica y el norte de Europa, alcanzando áreas tan meridionales como las que hoy ocupan Dublín, Copenhague o Nueva York.   
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	Algunas rocas de Central Park, en Nueva York, muestran formas alomadas y estrías debidas a la erosión producida por el inmenso glaciar.

    

    

    

        
    El paisaje global debía de ser desolador: enormes áreas de nieves perpetuas o de tundra en latitudes medias y altas, y vastos desiertos en las áreas subtropicales. Incluso las zonas menos afectadas por esta sequía global, como las más próximas al ecuador, experimentaron cambios muy significativos: las selvas tropicales retrocedieron y se fragmentaron en favor de sabanas en la Amazonia, el África occidental y el sur de Asia.

    Paralelamente se producía una modificación drástica de las líneas de costa. La consecuencia directa del crecimiento del hielo en los casquetes polares fue el descenso del nivel del mar a escala global. No estamos hablando de centímetros o unos pocos metros: el mar se situó a cotas 120 metros por debajo de las actuales. Esto supuso que las costas avanzasen mar adentro decenas o cientos de kilómetros, con lo que dejaron a la intemperie todo el mundo submarino de las plataformas continentales. Y claro, muchos archipiélagos quedaron unidos a los continentes: Indonesia formó parte del continente asiático, Australia se prolongaba en Papúa-Nueva Guinea, las Islas Británicas se unieron a la Europa continental, y entre Alaska y Asia se generó un ancho puente continental, por mencionar algunos ejemplos ilustrativos. Esta extraordinaria configuración de tierras emergidas eliminó barreras geográficas y favoreció las migraciones de animales y humanos entre continentes y a escala global. También condicionó los asentamientos humanos en el litoral, que buscaban estar más cerca de los recursos marinos, un hecho que explica que muchos yacimientos arqueológicos de esta época se encuentren hoy decenas de metros bajo el agua.

    Queda claro que el clima durante la última glaciación difirió mucho del actual, a pesar de encontrarnos en una misma época climática de ice-house. Pero ¿cómo se pasa de un escenario climático global a otro? Los ciclos orbitales son el detonante de tales cambios, pero, ¿cómo fueron los procesos que los amplificaron? Para que un cambio climático tenga un efecto global, debe producirse un forzamiento neto en el balance energético. Y como no puede ser de otra manera, entran en escena dos de nuestros personajes protagonistas: el albedo planetario y el efecto invernadero. 

			
    Un mundo brillante

    ¿Cómo es el albedo durante un período glacial? La respuesta directa sería decir que es muy elevado, pero merece la pena desarrollarla un poco. 

    El factor más obvio del albedo glacial es la abundancia de nieve y hielo. La nieve refleja más del 80 % de la radiación solar que recibe, el hielo marino en torno al 60 % y el continental un 40 %. Cuando se inicia un proceso global de enfriamiento, la nieve y el hielo comienzan a extenderse hacia cotas y latitudes más bajas e incrementan unas ocho veces el albedo de estas latitudes. Este cambio determina un mayor enfriamiento regional, lo que a su vez favorece la preservación y expansión del hielo. Estamos describiendo un proceso circular típico de las zonas con hielo y nieve, que supone una realimentación climática muy potente. 

    Otro factor que determina el albedo elevado del mundo glacial es la expansión de grandes superficies desérticas (con un albedo muy alto: 30-40 %) y praderas (≈25 %). Estos valores de alta reflectividad contrastan con los de los bosques, ya sean selvas tropicales (≈12 %), bosques caducifolios (≈16 %) o de coníferas (≈8 %). Es decir, que el cambio de la cobertura vegetal a gran escala que tiene lugar durante el avance glaciar induce un incremento adicional en el albedo global.

    Una buena parte del albedo no depende de la superficie terrestre sino de la atmósfera. Allí, este está controlado por las nubes y, en menor medida, por los aerosoles.

	En el mundo actual, casi la mitad del albedo terrestre está determinado por las nubes. Las imágenes espaciales nos muestran cómo, cualquier día normal, aproximadamente la mitad del planeta está cubierto de nubes, que de promedio reflejan casi el 60 % de la luz que reciben, aunque este valor varía mucho según el tipo de nube y sus características. Sin embargo, es muy difícil conocer cómo era la cubierta de nubes en el mundo glacial. Aspectos como la extensión del hielo o el tipo de vegetación en el pasado pueden ser estudiados a partir de indicadores geológicos, pero no tenemos evidencias de cómo eran las nubes (por tanto, se advierte al lector de que entramos en un terreno bastante especulativo). Habitualmente se asume que en un mundo más frío y con menor evaporación oceánica como el glacial, la formación de nubes debe de ser menor que bajo condiciones más cálidas. Si fuese así, tendríamos una menor cobertura, lo que limitaría el enfriamiento durante los períodos glaciales. Sin embargo, existen dos aspectos reconocidos en las nubes actuales que pueden invalidar esa hipótesis. El primero nos habla de la mayor reflectividad de las nubes «altas» cuando disminuye su temperatura. El segundo hace referencia a cambios en la cantidad de nubes «bajas» y en sus propiedades ante una mayor presencia de aerosoles en la atmósfera que funcionen como núcleos de condensación. Estas dos condiciones se dieron durante el mundo glacial: descenso de las temperaturas y mayor densidad de partículas en suspensión en la atmósfera, esto último favorecido por los vientos y los desiertos en áreas continentales, y por una alta actividad biológica en los océanos (procesos a los que volveremos un poco más adelante). Sin abandonar el terreno hipotético, parece que un mundo glacial, con menos evaporación en los océanos, podría, sin embargo, tener nubes más duraderas y reflectivas. Nuevos interrogantes que se abren para la sensibilidad del sistema climático y que tienen evidentes connotaciones sobre la situación actual.

    Por último, tenemos el papel directo de los aerosoles en el albedo. Durante la última glaciación se dieron tres circunstancias, de las que ya hemos hablado, que determinaron que hubiese mucho polvo en la atmósfera: fuertes vientos inducidos por los altos gradientes climáticos, grandes extensiones desérticas (fuente del polvo en suspensión) y escasas precipitaciones que limpiasen de forma eficaz el aire atmosférico. Encontramos evidencias de estas atmósferas «pulverulentas» en los vastos depósitos de sedimento eólico (loess) que se encuentran repartidos por el planeta, y también en el hielo glaciar, donde el polvo que se acumuló sobre la nieve quedó luego atrapado en él. La cantidad de polvo que existía en la atmósfera era entre 2,5 y 25 veces superior a la actual,19 dependiendo de la latitud. Una cantidad lo suficientemente alta como para modificar la transparencia atmosférica e incrementar significativamente el albedo planetario.

    En definitiva, el desarrollo de una glaciación se ve favorecido por el incremento del albedo global, que se produce gracias a diferentes realimentaciones del propio enfriamiento. Es como si el sistema, una vez que ha iniciado el proceso de deriva hacia el mundo glacial, encontrase mecanismos en el enfriamiento para afianzarlo. Pero el forzamiento albedo, aunque importante, no es capaz de explicar por sí mismo el desarrollo de las glaciaciones del último millón de años. Necesitamos otro protagonista. Veamos ahora si el efecto invernadero trabaja en el mismo sentido. 


    Una atmósfera descarbonizada

	¿Cómo fue el efecto invernadero durante la última glaciación? De nuevo tenemos una respuesta concisa: significativamente más bajo que el actual. Pero veamos las razones. 

	Contamos con una fuente fantástica de información sobre el efecto invernadero de los períodos glaciales e interglaciales de los últimos 750 000 años. Se trata de las burbujas de aire «fósil» que se encuentran en los testigos de hielo obtenidos en las perforaciones realizadas en la Antártida (véase el recuadro «Tiempo congelado»). Esas burbujas son muestras de aire atmosférico de tiempos remotos, en ellas podemos analizar la concentración de dióxido de carbono y metano, y estudiar cómo han variado a través del tiempo. Los resultados son sorprendentes: todos los períodos interglaciales están caracterizados por concentraciones relativamente altas de estos dos gases, mientras que los períodos glaciales tuvieron concentraciones muy bajas. Volveremos a esta interesante variación un poco más adelante, pero antes veamos qué controla ese efecto invernadero de los intervalos glaciales. 

    La concentración promedio de dióxido de carbono durante la última glaciación fue de 200 ppm (con 180 ppm en el máximo glacial). Es la mitad del valor actual, y un 75 % del preindustrial (figura 3). Dejando a un lado los valores anormalmente elevados de hoy, asociados a la quema de combustibles fósiles, trataremos de entender la nada despreciable diferencia entre el dióxido de carbono de un período glacial y el de uno interglacial sin actividad humana. Para ello nos fijaremos en el ciclo del carbono, en particular en aquellos mecanismos que son capaces de cambiar las concentraciones de dióxido de carbono atmosférico en pocos miles de años siguiendo las pautas de los ciclos orbitales. Necesariamente, la respuesta pasa por el océano. 

    
    
    Tiempo congelado

	El hielo acumulado en los casquetes está permitiendo reconstruir los cambios climáticos del pasado con una resolución sin precedentes. Perforaciones en el hielo a más de 3000 metros aportan registros continuos que nos «hablan» del clima de los últimos 125 000 años en Groenlandia y casi 800 000 en la Antártida. 

    La información que aporta el hielo es de diferente índole. Así, el grosor de las capas de hielo, que con frecuencia son anuales, permite reconstruir los patrones de precipitación, ya que el espesor de cada capa depende de la cantidad anual de nieve acumulada. Otro caso es el polvo, que al quedar atrapado y acumularse junto con el hielo, permite inferir los cambios en la transparencia atmosférica o en la intensidad y dirección dominante de los vientos. También son importantes las propiedades químicas del hielo: su acidez es un buen indicador de grandes erupciones volcánicas, y los isótopos estables del oxígeno y el hidrógeno se usan como paleotermómetros (ya que su concentración varía de forma sistemática con la temperatura). Finalmente hay que mencionar un elemento que ha revolucionado el conocimiento del cambio climático: el aire atrapado en el hielo. Cuando la nieve se compacta se transforma en hielo y pierde casi toda su porosidad, pero aún quedan pequeñas burbujas de aire atrapadas y totalmente aisladas de la atmósfera. Esas burbujas están rellenas, por tanto, de aire fósil. Analizar ese aire nos da una información directa de cómo era la concentración de gases de efecto invernadero en el pasado.  

	
    
    [image: Científicos etiquetan un testigo de seis metros de hielo]
	

	
    Científicos etiquetan un testigo de seis metros de hielo, que es una pequeña parte del sondeo GISP2 de Groenlandia. Foto: Mark Twickler University of New Hampshire (www.nndc.noaa.gov).

    

    

    

    
    La absorción de dióxido de carbono por los océanos viene determinada, a gran escala, por dos procesos: uno fisicoquímico, que es la capacidad del agua para disolver dióxido de carbono, y otro biológico, que es la toma de dióxido de carbono por parte de los organismos fotosintéticos que viven en sus aguas superficiales (fundamentalmente el fitoplancton). Ambos procesos fueron muy activos en el mundo glacial. En primer lugar, porque las aguas oceánicas más frías favorecen la disolución del dióxido de carbono, ya que la solubilidad aumenta conforme disminuye la temperatura.20 En segundo lugar, porque la actividad biológica fue muy intensa en el océano glacial, con un enorme desarrollo del fitoplancton que solo puede entenderse en el marco de un océano muy fértil. Las aguas poco estratificadas y los fuertes vientos favorecían la llegada de nutrientes desde las profundidades oceánicas en muchos puntos del planeta. Al mismo tiempo, y este es un factor decisivo, inmensas cantidades de polvo desértico llegaban al océano transportadas por el viento. Y este polvo contiene abundante hierro que produce la fertilización del océano a gran escala. 

			
    
	
    [image: Variaciones en las concentraciones atmosféricas de CO2 y CH4 y en las temperaturas de la Antártida durante los últimos 420 000 años]
	

	
	Figura 3. Variaciones en las concentraciones atmosféricas de CO2 y CH4 y en las temperaturas de la Antártida durante los últimos 420 000 años, inferidas a partir del sondeo antártico de Vostok. Los registros se dan con respecto a la temperatura media actual (-55 °C). Las gráficas muestran la sucesión de períodos glaciales e interglaciales y el mimetismo entre la variación en las concentraciones de los gases de efecto invernadero y las temperaturas. El sondeo de Vostok supuso un enorme hito para la paleoclimatología a finales del siglo xx. Fuente de los datos: Petit et al. 1999, Nature 399, 429-436.

    

    

    
    En cuanto al metano, la concentración atmosférica en el mundo glacial (en torno a 350-400 ppb) era casi la mitad que la de un interglacial «no antropizado» y cinco veces menor que la actual. Recordemos que la vida media de permanencia de este gas en la atmósfera es relativamente corta. Por ello, su concentración atmosférica depende de los aportes continuados desde las fuentes de metano. En la actualidad, la principal fuente de metano no antropogénico (entre el 75 y el 90 %) son los lagos y humedales, donde se produce descomposición de materia orgánica. Pero en el mundo glacial, caracterizado por una disminución global de precipitaciones, los humedales sufrieron un fortísimo retroceso. Este proceso explica por sí mismo la mayor parte de la reducción de la concentración de metano en la atmósfera. Pero hay otro mecanismo adicional que merece la pena comentar: durante los períodos glaciales las bajas temperaturas favorecieron el desarrollo del permafrost y, con ello, la generación de un reservorio de carbono «congelado». Durante los interglaciales, el incremento de las temperaturas produce la fusión de una parte de ese permafrost y la consiguiente liberación de dióxido de carbono y metano.21 

    Por tanto, el forzamiento del efecto invernadero se suma al del albedo para explicar los grandes cambios que se producen en el sistema en sintonía con los ciclos orbitales. Resulta interesante comentar que los modelos climáticos indican que el forzamiento de ambos factores puede ser comparable.22 En cambio, el forzamiento climático producido por los cambios en la insolación de origen orbital es muy pequeño, y solo eficaz cuando, operando en períodos de tiempo muy prolongados, es capaz de «despertar» a los otros factores, mucho más poderosos. 

			
    Sorpresas en el hielo: un clima inestable

	Hasta este momento hemos analizado el mundo glacial y los mecanismos climáticos que lo inducen y lo controlan a gran escala. Ha sido una aproximación muy general a una situación climática de frío extremo y a cómo se llega a ella, que nos ha mostrado un sistema climático de ice-house muy sensible, en el que la amplificación de una señal mínima de la insolación es capaz de detonar enormes amplificaciones en el efecto invernadero y el albedo planetario, que permiten que el clima alterne entre escenarios glaciales e interglaciales. 

    Pero aún hay más. Los sondeos de hielo realizados en las últimas décadas en Groenlandia y, más recientemente, en la Antártida Occidental muestran que el clima glacial, además de frío, fue extraordinariamente inestable. 

	Los datos de Groenlandia dejaron «helada» a la comunidad científica del clima, ya que revelaban que, en el transcurso de la última glaciación, se habían producido múltiples oscilaciones climáticas rápidas e intensas, que se repetían aproximadamente cada 1500 años. Las bajas temperaturas de Groenlandia se vieron regularmente interrumpidas por episodios de calentamiento intenso y rápido (6-8 °C). Tras el calentamiento, las temperaturas volvían a bajar, aunque de forma mucho más paulatina. Estas oscilaciones se llaman de Dansgaard-Oeschger23 (o simplemente «D-O») en honor a sus descubridores. El hallazgo trascendía la investigación del clima glacial, y ponía sobre la mesa un hecho inédito: el clima podía cambiar radicalmente de forma súbita en unas pocas décadas, es decir, a escala de la vida humana. Se abría así un campo de investigación nuevo, centrado en los cambios climáticos abruptos. De cara a nuestro futuro climático, era fundamental entender las causas, las pautas y las consecuencias de esas variaciones climáticas repentinas.

    Entre hace 60 000 y 10 000 años, en plena glaciación, se produjeron 25 oscilaciones D-O, aunque no todas fueron igual de intensas. Los estudios de otros indicadores paleoclimáticos típicos de latitudes medias, como las estalagmitas de las cuevas o los sedimentos de los lagos, pusieron de manifiesto la enorme impronta de estos episodios climáticos en el hemisferio norte, especialmente en Europa. En los trópicos, la influencia de las oscilaciones D-O es más difusa, aunque afectó sin duda a los patrones de los monzones en Asia, África y América del Sur. Y cabe finalmente preguntarse qué ocurrió en la Antártida. Los sondeos de hielo realizados en los últimos años, como el WAIS Divide en la Antártida Occidental, aportan una información muy valiosa: en ellos se reconoce una variabilidad con una frecuencia parecida a la de las oscilaciones D-O de Groenlandia, pero con cambios menos intensos y, lo que es más importante, contrapuestos a los del hemisferio norte. Los episodios más fríos del norte coinciden con episodios relativamente cálidos en el sur, y viceversa, con lo que se define una especie de balancín climático a escala planetaria entre ambos polos.

    La existencia de ese balancín no es baladí. Refleja grandes cambios en los climas regionales sin que necesariamente exista una modificación importante del balance energético, por ejemplo, asociada al efecto invernadero. El balancín entre los hemisferios nos habla de redistribuciones de calor dentro del sistema; cuando se calienta el hemisferio sur, se enfría el norte, y viceversa. Esas redistribuciones deben tener un mecanismo culpable, capaz de transportar grandes cantidades de energía latitudinalmente entre los dos hemisferios. Todo apunta a un sospechoso: el transporte de calor en los océanos.

    La fuerte inestabilidad climática del mundo glacial tiene, efectivamente, su origen en un factor del sistema climático que hemos tenido un poco olvidado hasta ahora. Se trata de la circulación oceánica global, que debe entenderse como una gran cinta transportadora de agua que se mueve a través de todos los océanos. Esa cinta transportadora es compleja, consta, por un lado, de un sistema de corrientes superficiales, fundamentalmente controladas por los vientos, y de un sistema profundo en el que enormes masas de agua se mueven gracias a pequeñas diferencias en su densidad. Dado que la densidad del agua depende de su temperatura y su salinidad, esta circulación a gran escala se denomina «circulación termohalina».24 Las corrientes superficiales mueven aguas cálidas hacia latitudes altas. Allí se produce un intercambio de calor con la atmósfera: el agua se enfría y el aire se calienta. Las consecuencias de este proceso son colosales: por un lado, los climas subpolares y de latitudes medias se suavizan de forma muy notable; por otro, la densidad de esas aguas crece hasta superar a la de las aguas más profundas, lo que provoca su hundimiento a gran escala.

    
    
    Formación de agua profunda en el océano

	La circulación termohalina es un poderoso sistema global de transporte de agua y calor que tiene su motor en el hundimiento de las aguas oceánicas en la zona norte del Atlántico y, en menor medida, en el entorno de la Antártida. 

	
    
	
    [image: Esquema de la circulación Termohalina]
    

    
	

    

    

        
    En el Atlántico Norte, el agua de la superficie del mar se enfría intensamente por la acción de los vientos, al mismo tiempo que gana en densidad por evaporación. El resultado es un aumento de la densidad que permite su hundimiento y la formación del agua profunda de esta zona del Atlántico. 

    En la zona circumantártica, en los mares de Weddell y Ross, la gélida temperatura induce la formación de hielo marino. Entonces, los intensos vientos procedentes del continente helado provocan la rotura de ese hielo y su alejamiento de la costa. En consecuencia, nueva agua oceánica llega a la superficie, entra en contacto con el aire frío y se congela, iniciándose de nuevo el proceso. Esta máquina gigante de hacer hielo tiene el efecto de aumentar la salinidad de las aguas oceánicas (la sal no se incorpora al hielo). De nuevo, alta salinidad y baja temperatura se unen para incrementar la densidad y provocar el hundimiento del agua.  

    

    
    En la actualidad, este proceso tiene lugar esencialmente en el Atlántico Norte y, a una escala menor, en el entorno de la Antártida (véase el recuadro «Formación de agua profunda en el océano», sobre estas líneas). El hundimiento supone la formación de nuevas masas de aguas profundas, que inician un largo viaje, lento pero inexorable, por las profundidades de los océanos Atlántico, Pacífico e Índico. En ese viaje, poco a poco, van ganando temperatura y, con ello, perdiendo densidad. Finalmente, de forma mucho más difusa y extendida, las aguas ascienden para alimentar al sistema de corrientes de superficie. Con ello se cierra el recorrido de la cinta transportadora.

    
    
    
    [image: Serie temporal que recoge la reconstrucción de temperaturas para la última glaciación en Groenlandia]
    

    
	Figura 4. Serie temporal que recoge la reconstrucción de temperaturas para la última glaciación en Groenlandia (basado en los datos isotópicos del sondeo de hielo NGRIP, Kindler et al., 2014, Climate of the Past 10, 887-902). En la serie destaca la fuerte inestabilidad en las temperaturas, con cambios de 10-15 ºC producidos en décadas. Esos cambios abruptos definen las oscilaciones Dansgaard-Oeschger (D-O). Fuente de los datos: Kindler et al 2014 Climate of the Past 10, 887-902.

    

    

    
    El motor fundamental de este mecanismo se encuentra hoy en día en el Atlántico Norte, donde se hunden de promedio unos 18 millones de metros cúbicos de agua por segundo, y donde el proceso libera una enorme cantidad de calor, equivalente a 1,2 petavatios.25 Esto último permite que Europa y una buena parte de las latitudes medias del hemisferio norte tengan unos climas mucho más suaves de lo que cabría esperar en función de su latitud (hasta 6 °C superiores en el centro y norte de Europa).26

    Aunque el origen de las oscilaciones D-O sigue concentrando esfuerzos de investigación, existe un consenso general en que este se encuentra en cambios súbitos en la circulación termohalina y, más concretamente, en su motor fundamental del Atlántico Norte. Escenifiquemos la geografía de esa área durante el período glacial: grandes masas de hielo bordeando el Atlántico Norte, creciendo en Europa, Groenlandia y, sobre todo, Norteamérica. Obviamente el crecimiento de los mantos de hielo no puede ser indefinido, pues hay un factor limitante que es el área continental sobre la que pueden crecer (del mismo modo que no podemos echar miel sobre una galleta indefinidamente sin que termine desbordando). Esto hace que, de forma continuada, haya un drenaje de hielo en forma de icebergs hacia el mar. Pero al hielo le cuesta moverse sobre la superficie rocosa del continente y tarda en llegar. Si la tasa de crecimiento glaciar excede a la de su drenaje, la acumulación del hielo progresa y puede alcanzar una altura increíble, de 4 o 5 kilómetros. El volumen de hielo es tan enorme que el glaciar empieza a ser inestable. La base del hielo, a esas profundidades, comienza a fundirse por el efecto combinado de la alta presión que ejerce la masa de hielo y el calor que transmite la roca. Se produce entonces un efecto lubrificante en la base de la masa de hielo que favorece una aceleración del flujo glacial hacia el mar. Las consecuencias son superlativas: se produce el colapso súbito de parte del casquete y la entrada masiva de hielo en forma de icebergs en el Atlántico Norte. 

    
    
    Un calendario climático para arqueólogos

    Los conocimientos sobre el clima de los últimos 800 000 años, obtenidos en costosos proyectos internacionales destinados a entender mejor el cambio climático, abren excepcionales posibilidades en otro campo de investigación: la Prehistoria. Los arqueólogos y paleoantropólogos encuentran en los calendarios climáticos (a partir de los sondeos de hielo y otros registros como estalagmitas o lagos) la mejor «plantilla» sobre la que ubicar la evolución y el desarrollo humanos. Esta plantilla tiene una resolución temporal sin precedentes y aporta el marco ambiental de la Prehistoria. Las condiciones ambientales imperantes, la inestabilidad climática o las fluctuaciones del nivel del mar supusieron retos colosales, controlaron los modos de vida y determinaron los movimientos migratorios por todo el planeta. La historia de los humanos modernos es también la historia del clima, y la paleoclimatología abre nuevas y excitantes perspectivas para comprender nuestro pasado.   

    
    
    [image: Yacimiento del Paleolítico inferior de Trinchera Dolina en la sierra de Atapuerca (Burgos)]
	

	
	Yacimiento del Paleolítico inferior de Trinchera Dolina en la sierra de Atapuerca (Burgos), que ha aportado avances fundamentales en el conocimiento de la evolución humana y la ocupación de Europa. Foto: M.A. Martín Merino. G.E. Edelweiss.

    

    

    

    
    La entrada de grandes «armadas» de icebergs en el Atlántico Norte tiene un efecto directo en la formación de las aguas profundas de la circulación termohalina. Su fusión en el océano supone un aporte de agua dulce y, en definitiva, una pérdida de densidad del agua oceánica superficial en el corazón de la cinta transportadora oceánica. La consecuencia es una ralentización del proceso de hundimiento y, con ello, de la llegada de aguas cálidas desde el trópico. Dado que ese mecanismo era el responsable de los climas templados de Europa y gran parte del hemisferio norte, su cese inicia un proceso de enfriamiento que afectará a estas zonas y modificará los patrones de circulación ecuatorial. Este proceso, que puede durar siglos o milenios, termina cuando la circulación termohalina recupera su dinámica en el Atlántico Norte. Y todo indica que, una vez superado un umbral, el proceso es muy rápido y desencadena un calentamiento repentino e intenso en el área y el inicio de una nueva oscilación D-O.

    El proceso es complejo y es posible que el lector piense que ya hace rato que hemos entrado en un territorio especulativo. Pero no es cierto: aunque algunos aspectos del comportamiento glaciar son todavía hipotéticos, los estudios realizados en las tres últimas décadas sobre los sedimentos oceánicos del Atlántico avalan el conjunto del proceso. Los icebergs son masas de hielo flotante que siempre transportan fragmentos de roca de muy diferente tamaño en su seno. Esos fragmentos proceden de la erosión que produce el glaciar sobre el lecho rocoso antes de llegar al mar. Por otro lado, los sedimentos de los fondos oceánicos alejados de los continentes están formados mayoritariamente por material muy fino (arcillas, limos, microfósiles) que resultan de la acumulación de estos componentes por decantación, pero incluyen también pequeñas proporciones de ese material rocoso más grueso que ha sido transportado por los icebergs y liberado durante su fusión. Los trabajos realizados sobre sondeos oceánicos en las tres últimas décadas revelan que la distribución de esos fragmentos rocosos no solo no es homogénea en los sedimentos, sino que se concentra en una serie de niveles estratigráficos muy concretos, que se reconocen en todo el Atlántico Norte y que curiosamente coinciden temporalmente con los episodios más fríos de las oscilaciones D-O. Cada uno de esos niveles de sedimentos evidencia una entrada masiva y repentina de icebergs en el Atlántico, y refleja, por tanto, un colapso de parte del casquete polar. Este proceso y la capa sedimentaria que los registra reciben el nombre de «evento de Heinrich».27 

	La conexión entre las oscilaciones climáticas D-O reconocidas en los sondeos de Groenlandia (y en otros registros continentales), y los eventos de Heinrich descubiertos en los fondos del Atlántico, pone de manifiesto un fuerte acoplamiento entre la dinámica glaciar, la circulación oceánica y el clima. Este acoplamiento explica las condiciones climáticas de gran inestabilidad y los cambios climáticos abruptos (a escala de décadas o siglos) que caracterizaron el último período glacial, cuyas consecuencias en el desarrollo humano durante la Prehistoria debieron de ser enormes.

    Los que vivimos en latitudes medias solemos mostrarnos satisfechos con nuestro clima templado y bastante uniforme. A pesar de ello, las noticias meteorológicas se siguen con avidez y los cambios en el tiempo de semana en semana, o entre un invierno y los previos, suelen ser motivo de asombro y discusión. Esta complaciente situación hace que resulte difícil imaginarnos la variabilidad extrema del mundo glacial. Los registros instrumentales de temperaturas de Europa (que son los más antiguos existentes) reflejan que entre el invierno más frío y el más caluroso de los últimos tres siglos puede haber una diferencia excepcional de unos 10 °C. En los años récord de frío, la nieve permaneció sobre Europa central durante semanas y los principales lagos se congelaron; en los más cálidos, por el contrario, las heladas fueron solo testimoniales. Saltos como estos, o más intensos, fueron lo habitual durante la última glaciación, y las diferencias de temperaturas medias de década en década pudieron superar en Europa varios grados centígrados. Estos cambios no se limitaban a las temperaturas: las precipitaciones también variaban radicalmente a escalas temporales muy breves, lo que condicionaba de forma estimable las actividades humanas más básicas, como la caza, y suponía una lucha permanente con el medio. Estos aspectos determinaron los estilos de vida, que imperativamente debían de ser muy flexibles y adaptables, y bien preparados para el nomadismo. Bajo aquellas condiciones, resulta imposible pensar en grandes asentamientos o el desarrollo agrícola propios de nuestra época climática. Pero no adelantemos acontecimientos. A ello volveremos en el próximo capítulo. 

			
    Lecciones del pasado (II)

	En el capítulo que ahora cerramos hemos revisado el escenario climático de ice-house de los últimos cientos de miles de años. En ese escenario, los cambios periódicos en la insolación estacional regulados por la órbita terrestre están extraordinariamente amplificados por procesos e interacciones internas del sistema climático. El resultado son grandes forzamientos del efecto invernadero y del albedo, capaces de determinar la alternancia de intervalos glaciales e interglaciales que ha caracterizado este tiempo. Esos cambios climáticos se encuentran entre los más intensos de la historia de la Tierra. 

    La series paleoclimáticas de esta época, como las recogidas en las figuras 3 y 4, ponen de manifiesto esa alternancia, aunque también el carácter fuertemente asimétrico de los cambios climáticos. Por un lado, los interglaciales son mucho más cortos que los glaciales. Por otro, los episodios de calentamiento que marcan el inicio de un interglacial son rápidos (pocos miles de años), mientras que los episodios de enfriamiento son mucho más lentos y graduales, e incluso registran varios pulsos menores de calentamiento y enfriamiento superpuestos a la tendencia general. El mayor enfriamiento, de hecho, se alcanza justo al final del período glacial, antes de un nuevo cambio hacia condiciones interglaciales. El sistema climático tiene comportamientos diferentes en las fases de calentamiento y de enfriamiento. La fusión del hielo se produce de forma acelerada, ayudada por la realimentación hielo-albedo y por la propia dinámica glacial: cuando se sobrepasa un umbral, el retroceso glaciar se acelera y es irreversible. Por el contrario, el crecimiento glaciar es un proceso más pausado, ya que las realimentaciones no son tan intensas. Esta asimetría tiene una doble lectura en la situación de calentamiento actual: la respuesta de las grandes masas de hielo a un calentamiento global puede ser mucho más rápida de lo que pensamos, y puede tener consecuencias directas como una subida del nivel vertiginosa, no soportable para nuestras ciudades costeras. Por el contrario, un hipotético crecimiento del hielo polar requeriría de mucho más esfuerzo y tiempo. 

    Hay que insistir en el extraordinario comportamiento de los casquetes polares en el pasado, que nos habla claramente de límites en su estabilidad, umbrales sin retorno que si se superan conducen a cambios rápidos e irreversibles de grandes consecuencias. Y no podemos olvidar las fuertes conexiones del hielo con la circulación oceánica, que producen durante el último período glacial las oscilaciones D-O, algunos de los cambios climáticos más rápidos e intensos que conocemos. El futuro de nuestro clima está íntimamente ligado al futuro de los casquetes polares. 

    


  

Milenios de civilización y clima

    Nuestra especie puebla el planeta desde hace unos 200 000 años. Sin embargo, nuestra civilización, en el sentido más amplio de la palabra, se ha gestado y desarrollado en los últimos doce milenios: un intervalo relativamente breve comprendido entre el desarrollo incipiente de la agricultura y nuestros días. Desde el punto de vista geológico, ese intervalo se corresponde con el Holoceno, el último (y con diferencia el más breve) de los períodos de la escala de los tiempos geológicos.28 A diferencia de otros períodos de esa escala, definidos por su registro fósil o estratigráfico, el Holoceno se define sobre una base climática. Se hace coincidir con el presente intervalo interglacial y su límite temporal se ubica, en función de la precisa información paleoclimática que dan los sondeos de hielo en Groenlandia, hace 11 700 años.

    Hasta aquí, los capítulos previos han supuesto sendos viajes a épocas remotas muy propicias para entender el sistema climático y su sensibilidad a los factores de forzamiento. Investigamos primero el mundo cálido y catastrófico de los períodos hipertermales como un posible análogo de la situación actual y futura de emisiones de gases invernadero. Indagamos después en el mundo frío y climáticamente inestable de la última glaciación, con el fin de comprender la sensibilidad del sistema climático en presencia de masas de hielo en los polos, un aspecto que marca de forma implacable el cambio climático actual y su evolución futura. Nos toca ahora adentrarnos en nuestra época climática. Una época caracterizada, más allá de cualquier parámetro climático, por una significativa estabilidad: el clima ha cambiado muy poco en los últimos milenios. Esto contrasta con las situaciones analizadas hasta ahora en este libro y contrasta también, desgraciadamente, con las predicciones de la evolución del cambio climático actual. 

    Existen cuatro aspectos que hacen del Holoceno una época de notable interés desde el punto de vista del cambio climático, pese a estar caracterizada por una relativa estabilidad en este aspecto. En primer lugar, debemos tener en cuenta que son los últimos milenios los que sirven para calibrar y contextualizar el cambio climático actual y separarlo de la variabilidad natural del clima. No tendremos «cambio» si no disponemos de una buena referencia con la que comparar. En segundo lugar, es la época de la que poseemos más información climática, con el registro paleoclimático más completo y con datos presentes en documentos históricos. Las diferentes culturas se preocuparon de transcribir los aspectos más adversos del clima, tales como sequías o inundaciones, y esto supone hoy una rica fuente de información sobre los climas históricos. El tercer aspecto es que, dentro de una etapa de singular estabilidad, sigue existiendo una variabilidad climática significativa. El clima ha variado en estos milenios dentro de una horquilla de temperatura global relativamente estrecha (de 0,5 a 1 °C), pero capaz de producir importantes cambios regionales y globales en los patrones de precipitación y del nivel del mar. Analizar esos cambios y los factores de forzamiento que los inducen resulta de gran interés en el contexto de la sensibilidad del clima actual. Finalmente tenemos el cuarto aspecto: dado que evolución climática y desarrollo histórico han ido paralelos en estos últimos milenios, resulta de gran interés analizar los impactos del clima en el desarrollo humano. 

    Por todo ello, en este capítulo nos centraremos en los últimos milenios, el tiempo en el que se han producido los grandes hitos de la humanidad, desde la aparición de la agricultura hasta las grandes urbes actuales, pasando por el desarrollo de las grandes civilizaciones y culturas. 


    Luz al final del túnel

	El clima glacial había dominado el planeta durante más de 90 000 años. Desde la finalización del último interglacial hace 118 000 años, las condiciones climáticas se habían ido haciendo cada vez más frías hasta alcanzar los valores mínimos del máximo glacial, que se inició hace unos 27 000 años y duró ocho milenios, un período de condiciones especialmente frías, ni siquiera interrumpidas por oscilaciones D-O. Tras el máximo glacial, se inició un proceso a gran escala que preparó al planeta para un nuevo escenario climático: el de nuestra época. 

    La deglaciación se inició en el hemisferio norte hace unos 19 000 años. El mecanismo que la disparó no fue otro que el que ha controlado la alternancia de períodos glaciales e interglaciales durante los últimos 800 000 años: los efectos de los parámetros orbitales de oblicuidad, precesión y excentricidad se sumaron para producir un incremento rápido en la radiación solar que recibía el hemisferio norte durante los meses de verano. Este proceso disparó con éxito todo el sistema de amplificaciones que hemos analizado en el capítulo anterior, y ello condujo a un incremento del efecto invernadero y a un descenso del albedo planetario. Además, la circulación oceánica termohalina, que había estado muy ralentizada durante el máximo glacial, se activó en el Atlántico Norte, con lo que aportó calor a esas latitudes y contribuyó al retroceso de los hielos en Norteamérica y Europa. Es remarcable que los efectos del calentamiento no se dejaron notar en la Antártida hasta tres milenios después, y aún hubo que esperar otros mil años más para que se produjese la primera gran etapa de retroceso glacial en la Antártida Occidental. 
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	Figura 5. Serie temporal que recoge las temperaturas inferidas a partir del hielo del sondeo GISP-2 de Groenlandia durante el final de la última glaciación y el conjunto del Holoceno. Destaca la prominencia del episodio frío del Dryas Reciente, que contrasta con los cambios menores de temperatura registrados durante los últimos diez milenios. Fuente de los datos: R. Alley (2000) Quat. Sci. Reviews 19, 213-226.

    

    

        
    La deglaciación no fue un proceso sencillo ni directo. La variabilidad interna del sistema climático, que había convertido el período glacial en una coctelera climática, se reservaba el último cartucho. Cuando el planeta avanzaba de forma inexorable hacia un clima interglacial, en el preludio del Holoceno, se produjo un episodio en el Atlántico Norte que alteró de forma repentina y brutal el calentamiento. Ese episodio, que se conoce como el «Dryas Reciente»,29 duró doce siglos (entre hace 12 900 y 11 700 años) y estuvo definido por un enfriamiento súbito que afectó a casi todo el hemisferio norte. Los descensos térmicos fueron de 2 a 6 °C, dependiendo de las zonas. Al igual que su inicio, el final del Dryas Reciente se produjo de forma sorprendentemente rápida, en tan solo unas décadas.

    El fenómeno fue especialmente intenso en el perímetro del Atlántico septentrional. En unos cien años, la parte central y septentrional de Europa y el noroeste de Norteamérica retornaron a las condiciones de la época glacial. El polen recogido en sedimentos de la época muestra que los bosques que empezaban a poblar Europa dejaron paso de nuevo a la tundra y a la vegetación ártica (entre la que se encuentra la flor de Dryas). Por otro lado, los sondeos de hielo de Groenlandia y otros indicadores revelan que el descenso térmico estuvo acompañado de un incremento de la intensidad de los vientos y de la aridez.

    La circulación atmosférica cambió radicalmente en las latitudes medias del hemisferio norte, especialmente en Europa y Oriente Medio, un hecho que pudo tener consecuencias para la evolución de la humanidad. En Oriente Medio, hace unos 14 500 años, las condiciones climáticas del tránsito glacial-interglacial habían permitido el desarrollo de la cultura natufiense. El calentamiento «finiglacial» favoreció el sedentarismo y una organización social de relativa complejidad. Eran comunidades de cazadores-recolectores, en las que progresivamente empezaron a ganar más importancia el cereal salvaje, los pistachos y otros vegetales muy abundantes gracias a las buenas condiciones climáticas. Con la llegada del Dryas Reciente las condiciones se hicieron más frías y áridas, y las sequías limitaron los recursos. El nuevo reto climático debió de incentivar la experimentación con el cultivo de plantas salvajes. Seguramente los natufienses no inventaron la agricultura, pero crearon las bases para ello, una «preadaptación» para lo que ya no tardaría en llegar, cuando las condiciones climáticas volvieran a ser adecuadas.30 

    En el capítulo anterior hemos insistido en la enorme sensibilidad del Atlántico septentrional y su entorno. Allí se iniciaron los procesos de glaciación y deglaciación en respuesta a los cambios orbitales, y, a una escala más breve, también tenían su origen las oscilaciones climáticas D-O. Recordemos que estas oscilaciones definían la fuerte inestabilidad climática de la época glaciar. Esa sensibilidad seguía intacta al final de la glaciación, en medio del proceso de calentamiento y retroceso glaciar, y aunque las consecuencias se hicieron esperar casi cinco mil años desde que se inició el calentamiento, finalmente llegaron de forma catastrófica. 

    El mecanismo que se activó entonces fue comparable al que había controlado la inestabilidad climática glacial: la ralentización de la formación de aguas profundas en el Atlántico Norte subpolar. Pero en esta ocasión el mecanismo que indujo el frenazo fue diferente. No hubo colapso glaciar, ni entrada de armadas de icebergs en el Atlántico. Hubo, en cambio, una enorme y súbita entrada de agua dulce procedente de la fusión del casquete polar de Norteamérica. Y esta vino propiciada por un cambio en los grandes ríos que drenaban las ingentes cantidades de agua dulce que producía la fusión del hielo. 

    En el frente de la gran masa de hielo, a lo largo de la zona que hoy constituye la frontera entre Estados Unidos y Canadá, el agua de fusión glaciar formaba un enorme lago, conocido hoy como lago Agassiz (no lo busquen en los mapas: ya no existe, pero nos han llegado sus sedimentos). A pesar de su extensión (440 000 km2, mayor que la de cualquier lago actual y comparable al mar Negro), el lago no era capaz de retener las ingentes cantidades de agua procedentes de la fusión, por lo que se abrieron varias vías de drenaje hacia el océano. 

    En las primeras fases de deglaciación, el drenaje se produjo fundamentalmente a través del río Warren (tampoco existe hoy en día), tributario de un desmesurado Misisipi, para llegar finalmente al golfo de México. Cuando el retroceso glaciar progresó, el mismo hielo dejó libres nuevas vías de salida para el agua glaciar: una hacia el Ártico a través del río Mackenzie, y otra hacia el Atlántico norte a través del río San Lorenzo. Estas vías eran más cortas y favorables y capturaron la mayor parte del caudal en un proceso muy rápido. De forma repentina, hace unos 13 000 años, el nivel del lago Agassiz descendió unos 40 metros, y enormes cantidades de agua dulce entraron en el Ártico y el Atlántico Norte a través de esos ríos.31 

    El agua dulce llegó masivamente al mismo corazón de la circulación termohalina. Con ello, la salinidad de esa zona oceánica se redujo rápidamente y el bombeo de aguas profundas quedó muy disminuido. Las consecuencias en el clima no se hicieron esperar: al reducirse el aporte de calor hacia la zona subpolar en el Atlántico, toda la zona periférica sufrió el intenso enfriamiento que marcó el Dryas Reciente. La situación se mantuvo durante casi doce siglos, hasta que el proceso de calentamiento global consiguió imponerse a la anomalía que se había generado en el Atlántico Norte. 

    El Dryas Reciente fue el último gran episodio frío de la historia del clima. Su finalización define el inicio del Holoceno, aunque el proceso de deglaciación tardaría aún milenios en completarse. El calentamiento y el retroceso glacial no fueron simultáneos en todas las zonas. En Europa era casi completo hace unos 10 000 años, aunque en Escandinavia la cubierta de hielo no cedió completamente hasta hace 8000 años. En América del Norte los hielos siguieron retirándose hacia el norte, y desaparecieron totalmente hace tan solo 5000 años.

			
    Cambio climático y desarrollo cultural 

	El proceso de deglaciación supuso cambios ambientales enormes que fueron bastante más allá de una subida global de temperaturas de cinco o seis grados centígrados. Los cinturones climáticos poco a poco fueron encontrando su ubicación actual, y los lagos y humedales se expandieron por los cinturones climáticos más húmedos, tanto en la zona intertropical como en latitudes medias. Esto incentivó la liberación de metano, cuya concentración atmosférica aumentó de 350 a 600 ppb. La concentración de dióxido de carbono también se incrementó (entre el máximo glacial y el inicio del Holoceno pasó de 180 a 260 ppm). 

    Favorecidos por la humedad, la temperatura y la disponibilidad de dióxido de carbono, los bosques repoblaron paulatinamente una buena parte de los desiertos y las estepas previas, expandiéndose desde los refugios a los que habían quedado recluidos durante la glaciación, como fue el caso del sur de los Alpes o de los Pirineos en Europa. Muchos de estos cambios ambientales, que podemos valorar como placenteros y ventajosos, fueron funestos para muchas especies. Los ecosistemas del clima glacial sufrieron un fuerte estrés, y a ello se sumó la actividad depredadora de los propios humanos. Muchos animales bien adaptados a las condiciones frías, como los mamuts, los mastodontes y otras especies de gran tamaño, se extinguieron. 

    El retroceso glaciar tuvo un doble impacto en las líneas de la costa a nivel mundial. Por un lado el trasvase de agua desde la criosfera a los océanos produjo un ascenso del nivel del mar muy agudo, de varios metros por siglo hasta totalizar unos 120 metros. Esto supuso la inundación de extensas áreas no solo litorales, sino también del interior de los continentes. Por otro, la masa del hielo glaciar en áreas como Escandinavia o Norteamérica había hundido la corteza terrestre durante la glaciación más de 100 metros. Al retirarse el hielo, ese peso desaparece y la corteza terrestre recupera el equilibrio de masas mediante una elevación regional (lo que se denomina «rebote isostático»). Como la corteza tiene un comportamiento elástico, la elevación de esas zonas estuvo acompañada de la flexión y hundimiento de otras periféricas. Esto explica, por ejemplo, la enorme diferencia topográfica que encontramos hoy entre las costas escandinavas (que se elevaron tras la retirada del hielo), y las de los Países Bajos (que se hundieron). Los cambios en las costas fueron realmente drásticos durante muchos milenios, lo que condicionó sobremanera los asentamientos litorales. 

    La propia subida del nivel del mar generó una intensa erosión litoral y facilitó el proceso de retroceso glacial al permitir una entrada rápida de hielo en el agua marina a través de las lenguas glaciares que drenaban al océano. Los depósitos del antiguo lago Agassiz, del que ya hemos hablado antes, revelan que hace unos 8400 años tuvo lugar un pulso repentino y rápido de desagüe hacia el océano Atlántico a través de la bahía de Hudson. En medio del período climáticamente benigno, esta entrada súbita de agua dulce alteró de nuevo la circulación termohalina y, con ello, las condiciones climáticas tanto del hemisferio norte como (de rebote) del resto del planeta. Este suceso no fue tan intenso ni tan prolongado como el Dryas Reciente o las oscilaciones D-O del período glacial, pero produjo un enfriamiento rápido y muy significativo en el hemisferio norte (donde las temperaturas descendieron unos 2 °C), y cambios ambientales y en las precipitaciones a escala global que perduraron durante unos 150 años. Este episodio frío (conocido como «evento 8,2 ka»; ka = kiloaños), que rompió brevemente la estabilidad climática dominante, fue posiblemente el hecho más singular desde el punto de vista climático de todo el Holoceno, y debió de tener un fuerte impacto en los pobladores mesolíticos de amplias zonas de Europa.

    Con la salvedad de ese episodio, las nuevas condiciones ambientales fueron determinantes en los cambios en el estilo de vida humano. La mayor estabilidad climática favoreció los asentamientos frente al nomadismo y, con ello, una mayor complejidad social y el desarrollo de nuevas técnicas y herramientas. Nuevos hábitats, como las costas de los lagos, permitían un acceso cómodo a recursos hídricos y alimenticios. Incluso los bosques facilitaron el acceso a la recolección de vegetales, en detrimento de la caza, que se hizo más difícil, ya que las presas encontraban refugio más fácilmente. Todo ello estaba acompañado de una concentración relativamente elevada de dióxido de carbono en la atmósfera, lo que permitía, junto a la temperatura y la presencia de agua, un mayor crecimiento vegetal. La progresiva adaptación a las nuevas condiciones climáticas y a los nuevos recursos, y el desarrollo de numerosas innovaciones culturales, incluyendo la experimentación con plantas silvestres por los natufienses, que ya hemos mencionado, generó de forma casi simultánea y en distintos puntos del planeta las bases para un gran salto adelante: la agricultura. El proceso de cambio climático abrió el camino para la transición entre las comunidades de cazadores-recolectores y las sociedades de productores de alimentos. La transformación debió ser necesariamente gradual, es decir, un proceso en el que la adopción de la agricultura corrió en paralelo con los estilos de vida previos durante siglos o milenios, pero sentó los pilares de nuestro mundo actual.

			
    Hipopótamos del Sahara 

    El intervalo de entre hace unos 7500 y 5200 años recibe el nombre de Óptimo Climático del Holoceno. Fue netamente cálido a escala global, aunque, como de costumbre, la señal climática fue muy diferente de forma regional.

    Un aspecto singular de este período fueron las precipitaciones. El clima cálido favoreció la evaporación en los océanos y se hizo más húmedo, pero las franjas climáticas ocupaban áreas algo diferentes de las actuales. En el hemisferio norte, la masa de hielo polar era todavía significativamente más extensa que la actual, lo que determinaba cierto fortalecimiento de los vientos del oeste. Por otro lado, los lentos movimientos orbitales que habían condicionado el final de la glaciación hacían que el régimen monzónico fuera más intenso. Con ello, las precipitaciones en el norte de Europa eran menores que las actuales, pero en el Mediterráneo y Oriente Medio eran superiores. En África, los monzones eran intensos y las lluvias estacionales llegaban hasta al norte, donde afectaban amplias áreas de lo que hoy es el mayor desierto del planeta: el Sahara. La zona estaba ocupada por extensas sabanas y estepas, con ríos y lagos, que propiciaron los asentamientos humanos. El arte rupestre de la época, entre los que destacan los más de 15 000 grabados que se preservan en la zona de Tassili-n-Ajjer, en pleno corazón del Sahara, muestran una rica fauna de antílopes, elefantes, jirafas, hipopótamos y rinocerontes, así como una placentera vida pastoral, desde luego inviable en la actualidad. Los ríos eran caudalosos en toda la zona y desembocaban en el Atlántico, el Mediterráneo, el Nilo o en grandes lagos interiores. El lago Chad es el mejor ejemplo: alcanzó, hace unos 6000 años,32 una extensión de 330 000 km2 (hoy apenas alcanza 1400 km2).

			
    Pequeños cambios que determinaron la Historia

	La época fértil del Sahara y Oriente Medio terminó de forma súbita hace unos 5500 años (3500 años a. C.).33 En unas pocas décadas, las condiciones viraron de forma dramática hacia una intensa aridez. El debilitamiento del régimen monzónico, posiblemente inducido por los cambios en la insolación de los trópicos asociados a los movimientos orbitales, determinó una progresiva disminución de las lluvias. Los ecosistemas aguantaron mientras pudieron, pero, una vez traspasado cierto umbral, la desertificación fue realmente rápida.34 Se trató de un proceso sin retorno: desde entonces, la desertificación del Sahara no ha hecho sino perdurar y acrecentarse, hasta alcanzar la situación actual. Y no fue el único caso: Oriente Medio y la región de Thar también sufrieron el mismo proceso. 

    La aridificación propició el abandono de los asentamientos que habían proliferado durante varios milenios. Los pobladores emigraron hacia las riberas de los grandes ríos que, aunque con caudales más reducidos, seguían llevando agua suficiente como para permitir una floreciente economía agrícola. Es el caso del Nilo, en Egipto, o del Tigris y el Éufrates en Mesopotamia. No en vano, los primeros registros de la historia de Egipto datan del año 3150 a. C., solo unos siglos después de que se iniciase de forma repentina el proceso de desertificación. Con estos movimientos migratorios y la consiguiente congregación de población en torno a los recursos hídricos se habían sentado las bases principales para el desarrollo social que derivó en las primeras civilizaciones. Ese desarrollo también fue la semilla fundamental del mundo tal y como lo conocemos hoy, incluyendo aspectos tan esenciales y variopintos como nuestros sistemas organizativos, nuestras religiones, la salud pública, o la idea colectiva de éxito y progreso. 

    El episodio climático de hace unos 5500 años tuvo una trascendencia global y normalmente se considera como el fin del Óptimo Climático y el inicio de una nueva etapa, a la que a veces se denomina, sin duda de forma exagerada, como «Neoglaciación», ya que estuvo definida por una tendencia general de enfriamiento. Pero ese enfriamiento fue muy lento: se prolongó desde entonces hasta nada menos que el siglo xix d. C. Fueron cinco milenios en los que el clima, a pesar de tener esa tendencia general, pasó por pulsos menores de calentamiento y enfriamiento. 

    En los inicios de la etapa fría avanzaron los hielos glaciares en los Alpes, Escandinavia y Norteamérica. Una evidencia bastante famosa de la época es la momia de Ötzi, el «hombre de hielo» del Tirol, un cazador que murió hacia el 3300 a. C. después de que una flecha le atravesara el cuerpo por la espalda y recibiese un golpe en la cabeza. Los restos de este crimen prehistórico fueron sepultados rápidamente por el hielo de un glaciar creciente. Y allí permanecieron hasta que en 1991 el retroceso glaciar asociado al calentamiento actual permitió que unos excursionistas los descubriesen por casualidad.

    Un nuevo pulso de enfriamiento se inició en torno al año 2200 a. C. y se prolongó, al menos, durante 1500 años. Fue una época turbulenta para muchas de las antiguas civilizaciones, que sufrieron reestructuraciones profundas o incluso desaparecieron. Períodos prolongados de sequía afectaron a Egipto y Mesopotamia, y también al Mediterráneo, y desencadenaron hambrunas, movimientos migratorios y guerras. El clima no fue el único factor desencadenante, pero pudo activar problemas sociales latentes en las culturas que habían prosperado en Oriente Medio. Aquella inmensa zona fértil no volvió a ser nunca más lo que había sido durante el Óptimo Climático. También se expandieron las áreas desérticas de Australia, África, México y la India, hasta aproximarse a su extensión actual. 

    En Europa, aquel enfriamiento estuvo acompañado por un cambio en las precipitaciones. Mientras que en el norte se incrementaron y en Escandinavia se extendieron de nuevo los hielos, en el sur crecía la aridez. Aquel deterioro supuso el fin de la Edad de Bronce y pudo espolear a las tribus germánicas hacia el sur de Europa. Indicadores arqueológicos que incluyen restos de alimentos y ropas confirman ese enfriamiento tanto en Europa central como en la Grecia clásica y en la Roma más antigua.

    Al episodio frío le siguió otro ciertamente algo más cálido, que se prolongó desde el siglo iii a. C. hasta el siglo iv d. C. aproximadamente, y que recibe el nombre de Período Cálido Romano, dada su coincidencia temporal con en el desarrollo y caída del Imperio romano. En Europa y Norteamérica se reconocen temperaturas relativamente altas, y es posible que fuese una buena época pluvial en Egipto, donde se producía cereal para Roma. 

    Entre los siglos v y vii de nuestra era, un sensible deterioro climático afectó a Europa. El frío y el mal tiempo del centro y norte del continente provocaron escasez de alimentos y crisis social. De nuevo el clima hostil pudo empujar a los pueblos germánicos hacia el sur, un proceso que apuntilló la inevitable caída del Imperio romano de occidente. Mientras tanto, el Imperio islámico se gestaba en Oriente Medio bajo unas condiciones climáticas más cálidas. 
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	Figura 6. Serie temporal de los últimos cuatro milenios (los años negativos se refieren a antes de Cristo) que recoge las temperaturas inferidas a partir de la composición isotópica de tres estalagmitas del norte de España. Las variaciones térmicas son inferiores a un grado centígrado, pero definen distintas etapas climáticas, incluyendo el calentamiento del siglo xx. Fuente de los datos: Martín-Chivelet et al., 2011. Global and Planetary Change, 77. 1-12.

    

    

    
    A partir de finales del siglo viii, el clima volvió a cambiar su tendencia, lo que desembocó en el Período Cálido Medieval, un intervalo de casi cuatro siglos en el que las temperaturas fueron elevadas, posiblemente comparables en promedio a las del siglo xx. En Europa el clima fue tan benigno que en el centro de Inglaterra se cultivó la vid. Más allá de esta anécdota, fue una época de prosperidad, con buenas cosechas y cierto desarrollo. Los veranos cálidos fueron decisivos para que los vikingos colonizasen Islandia y Groenlandia, e incluso Terranova (obviamente «descubrieron» América cinco siglos antes que Cristóbal Colón). El Período Cálido Medieval tiene la etiqueta de intervalo placentero, y es porque Europa vivió unos siglos de esplendor, con frecuencia ilustrados con la proliferación de ciudades y la construcción de grandes catedrales. Pero más allá de este continente las condiciones climáticas no fueron tan buenas. En zonas de China, Mongolia y Oriente Medio el clima se hizo muy árido. Igualmente, distintas áreas de América sufrieron prolongados períodos de sequía. Un caso particular de esta época fue el colapso maya en el siglo ix. El cambio en el clima (repetidas sequías que minaron la agricultura) pudo sumarse a una estructura política quizá demasiado rígida para adaptarse a las nuevas condiciones ambientales.

    El Período Cálido Medieval se prolongó hasta el siglo xiv. Cuando se inicia una nueva etapa fría, que se va a prolongar hasta finales del siglo xix, y que recibe el nombre de Pequeña Edad de Hielo. En Europa, cuatro siglos de bonanza habían generado cambios sustanciales en lo social, lo económico y lo ambiental. Esos cambios implicaron, entre otros aspectos, fuerte deforestación, importante crecimiento demográfico, rígida organización feudal, notable militarización y cierta sobreexplotación agrícola. Europa, sin darse cuenta, había incrementado su vulnerabilidad a un posible cambio climático. Y este no se hizo esperar. El detonante fueron unos años increíblemente húmedos (1315-1316) que provocaron la reducción dramática de las cosechas. La consiguiente hambruna se prolongó durante años, ya que la demanda era enorme y la producción muy baja. El exceso de humedad no solo perjudicó al cereal y la fruta, sino que también propició plagas en el ganado, como la peste bovina o la fascioliasis. Casi treinta millones de personas sufrieron malnutrición severa, lo que generó una enorme mortandad. Pero lo peor estaba por pasar. En 1347 llegó a Italia la peste negra, posiblemente en un barco cargado de cereal procedente de Asia Menor. Para superar la escasa producción agrícola en Europa se activaron las importaciones, pero con el cereal asiático desembarcaron también ratas portadoras de la terrible enfermedad. La peste avanzó con rapidez a través de las rutas comerciales, alcanzando España e Inglaterra tan solo un año después. Y en un lustro, la población europea se había reducido en un 30 %. 

	A los colonos vikingos de Terranova y Groenlandia no les fue mejor. A finales del siglo xii, esas colonias tenían más de cuatro mil habitantes, que vivían fundamentalmente de la agricultura y la ganadería, posibles en las zonas donde el hielo se había retirado. La llegada de las nevadas y el hielo limitaron estas actividades y, por tanto, una de las bases de su alimentación. El hielo marino también creció, con lo que se limitaron las posibilidades de pesca. Y además aisló muchos asentamientos durante la mayor parte del año. Los más septentrionales fueron abandonados hacia 1350 y, en 1410, los colonos supervivientes abandonaron definitivamente Groenlandia.

    Las condiciones frías de la Pequeña Edad de Hielo se prolongaron casi hasta el siglo xx, con mínimos en los siglos xvii y xix. Del final de esta época disponemos, por vez primera en la historia del clima, de mediciones instrumentales de los parámetros climáticos, un período mínimo pero suficiente para poder afirmar que las temperaturas fueron, a escala planetaria, casi un grado más bajas que las actuales. 

			
    Forzando la estabilidad

	Llegado este punto el lector seguramente haya sacado dos ideas sobre el clima de los últimos milenios. La primera es que este ha sido muy estable. No le falta razón, especialmente si se compara con los cambios climáticos recogidos en capítulos previos (hipertermales e intervalos glaciales). La segunda es que existieron cambios climáticos menores que, sin alterar demasiado la estabilidad, fueron muy influyentes en el desarrollo de la Historia, un aspecto que habla de la gran vulnerabilidad de las sociedades a las modificaciones ambientales. Cabe preguntarse ahora qué factores han determinado tanto la estabilidad general como las pequeñas variaciones en el clima de los últimos milenios.

    La causa de la estabilidad climática general de los últimos milenios se encuentra, lógicamente, en la ausencia de forzamientos significativos y en la inactividad de los componentes del sistema climático que determinaban cambios abruptos en el clima glacial, fundamentalmente el colapso episódico de las grandes masas de hielo y su influencia en la circulación termohalina. Aún hoy tenemos masas de hielo más que estimables en ambos hemisferios, pero su comportamiento en los últimos 8000 años parece haber sido muy gradual y su influencia en el clima bastante modesta. Puede ser que esta estabilidad sea algo inherente a los interglaciales. Los investigadores han buscado respuestas en el interglacial anterior (Eemiense), que tuvo lugar entre 115 000 y 130 000 años atrás. La comparación con el actual interglacial ha resultado muy interesante, pero nada halagüeña. Sorprendentemente, el Eemiense no fue tan estable como el Holoceno, ya que tuvo una variabilidad climática muy significativa a escala de siglos o milenios. Pero, ¿qué determinó esa inestabilidad? El registro paleoclimático del Eemiense nos habla de temperaturas globales 1-2 °C más elevadas que las de los últimos milenios, un nivel del mar también netamente más alto (entre 5,5 y 9 metros)35 y una pérdida significativa de volumen de los casquetes polares. Todo ello sugiere una alta sensibilidad del sistema climático a un calentamiento de solo 1 o 2 °C, que induciría una fusión sustancial del hielo polar y las consiguientes perturbaciones en la circulación oceánica y el nivel del mar. Anotemos estas amenazas para el futuro a corto plazo de nuestro clima.36

    Por otro lado, es importante conocer cuáles fueron los factores determinantes de los leves cambios climáticos que se sucedieron en los últimos milenios. 

    En primer lugar, la tendencia general del conjunto del Holoceno, primero de calentamiento gradual (desde el final del período glacial hasta el Óptimo Climático) y luego de enfriamiento también progresivo (desde el final del Óptimo Climático hasta hoy), tiene su origen en los cambios estacionales de la insolación recibida por la Tierra en función de los elementos orbitales (los ciclos de Milankovitch que ya vimos en el capítulo «Entre mantos de hielo»). Esos cambios determinan el avance o retroceso glaciar en latitudes altas y la intensidad de los monzones en los trópicos. En las latitudes altas del hemisferio norte (recordemos que es un punto muy sensible a cualquier cambio) se alcanzó un máximo de insolación hace unos 10 000 años, para luego comenzar a disminuir. Este máximo orbital no coincidió con el máximo climático, ya que las temperaturas más altas llegaron algunos milenios después, pero en el marco ya de un clima muy cálido. Este retraso fue debido fundamentalmente a la inercia térmica de las masas de hielo, que responden de forma paulatina a las variaciones en la insolación mientras conservan su estabilidad. 

    En segundo lugar, los cambios más breves, de milenios, siglos o incluso decenios, hay que buscarlos en dos factores de forzamiento que actúan a escalas temporales muy breves: son principalmente el sol y los volcanes.

    
   
    ¿Cómo fue el Sol en el pasado?

           
    Las medidas continuas y sistemáticas de la radiación solar desde el espacio se iniciaron en 1979, y desde entonces nos permiten caracterizar los ciclos solares más cortos (de unos 11 años) y conocer la variación de la insolación en las últimas décadas. Si queremos abarcar un tiempo mayor, es preciso recurrir a datos indirectos, ya sean de índole histórica o geoquímica. 
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	«Helioscopio» utilizado por Scheiner para observar las manchas solares.

    

    

       Índole histórica. Desde los tiempos de Galileo Galilei, Scheiner y Fabricius, los astrónomos vienen registrando, sin conocimiento de causa, las manchas solares que se han generado en la fotosfera. Dado que hoy sabemos que el número de manchas solares guarda relación directa con la actividad solar, esos datos han permitido calcular la radiación solar de los últimos cuatro siglos.

    Índole geoquímica. Estos datos vienen dados por la concentración de carbono-14 y berilio-10 de la atmósfera, que son isótopos radiactivos que se generan por la acción de rayos cósmicos sobre el nitrógeno del aire. Cuando el Sol es muy activo se intensifica el viento solar, que interacciona con los rayos cósmicos y limita la producción de isótopos. Puesto que las variaciones isotópicas quedan registradas en los anillos de los árboles (carbono-14) y el hielo glaciar (berilio-10), su medida, bastante costosa, está permitiendo reconstruir la actividad solar de los últimos milenios.  

    

    
    El impacto de la variabilidad solar en el clima se ha discutido largo y tendido en la última década, a pesar de lo relativamente poco que conocemos sobre ella. Los datos instrumentales tomados por los satélites artificiales desde el exterior de la atmósfera (que desgraciadamente se restringen a los últimos cuarenta años) y los datos indirectos procedentes de registros paleoclimáticos (véase el recuadro «¿Cómo fue el Sol en el pasado?») revelan que la energía emitida por el Sol varía de forma repetitiva siguiendo frecuencias diferentes, que van desde el bien conocido ciclo de 11 años, a ciclos de menor frecuencia (88 y 200 años) aún pobremente caracterizados y comprendidos. Estas variaciones suponen cambios significativos en la cantidad de radiación solar que entra en el sistema, en un porcentaje de 0,09 a 0,3 %,37 lo que evidentemente genera un forzamiento del balance energético planetario. Es muy interesante señalar que, mientras que los ciclos de 11 años dejan escasa impronta en el clima, los de mayor duración (y amplitud) sí que fueron capaces de definir episodios climáticos claros. Mínimos solares muy significativos se produjeron en el inicio del siglo xix (mínimo de Dalton), en la segunda mitad del siglo xvii (mínimo de Maunder), a mediados del siglo xv (mínimo de Spörer), en la primera mitad del siglo xiv (mínimo de Wolf), y a mediados del siglo xi (mínimo de Oort), que se relacionan con los episodios fríos más singulares del último milenio, a los que ya nos hemos referido en el apartado anterior.38 Esos episodios en los que el Sol ha sido poco activo se alternan con otros de mayor irradiación solar, entre los que cabe destacar el Máximo Medieval, que se asocia al Período Cálido Medieval, y el Máximo Moderno (que se inicia y finaliza en paralelo al siglo xx, y alcanza su máximo en torno a 1950). Dada su parcial coincidencia temporal con el calentamiento global actual, volveremos a este máximo en el próximo capítulo. 
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	Figura 7. Serie temporal de los últimos cinco milenios (el 0 corresponde a la época actual) que recoge las variaciones en la cantidad de energía que ha recibido la Tierra. Las flechas señalan los episodios de mínima actividad solar, durante los cuales la energía recibida fue netamente inferior a la media. Esos episodios coinciden con episodios climáticos relativamente fríos. Fuente: Elaborado a partir de datos de Steinhilberg et al., (2012), PNAS 109, 5967-5971.

    

    


    En un plano completamente diferente, las erupciones volcánicas «explosivas» constituyen el fenómeno geológico más perturbador del clima terrestre a escalas de unos pocos años. No hablamos de las decenas de volcanes que, cada año, entran en actividad y erupcionan en los diferentes cinturones volcánicos del planeta. Nos referimos a erupciones colosales, de corta duración pero gran intensidad, capaces de inyectar decenas de millones de toneladas de gases sulfurosos en la estratosfera, por encima de los 18-20 km de altura. Este tipo de erupciones se producen de forma muy esporádica, unas pocas veces por siglo, a veces incluso menos. Los ejemplos más recientes los encontramos en las erupciones de los volcanes Tambora (año 1815), Krakatoa (1883) y Pinatubo (1991), los tres situados en la zona de Indonesia. De estas tres, la última es la más modesta, pero como se produjo en la época tecnológica actual, nos permitió estudiar en directo su impacto climático desde la superficie terrestre y desde el espacio. De hecho, el seguimiento de la erupción del Pinatubo condujo a un descubrimiento sorprendente: los gases sulfurosos que formaban parte de la pluma volcánica y llegaban a la estratosfera eran los principales responsables de un forzamiento climático muy notable.
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	El volcán Pinatubo, en la isla de Luzón en Filipinas. Su entrada en erupción en 1991 produjo un gran impacto climático a nivel global.

    

    

    
    Durante los 15 meses que siguieron a la erupción, la temperatura global descendió unos 0,6 °C.39 Los gases sulfurosos sufrieron reacciones fotoquímicas en la estratosfera que los transformaron en pequeñas partículas de ácido sulfúrico. Los vientos en altura se encargaron de distribuir esas partículas por ambos hemisferios. Y allí, cubriendo todo el planeta, esos aerosoles permanecieron durante meses o años en suspensión antes de decantar, y entonces actuaron como una gran pantalla frente a la radiación solar. Como consecuencia, el albedo planetario se incrementó de forma significativa y se redujo la cantidad de radiación solar que alcanzaba la superficie terrestre. Pero la influencia de esos aerosoles sobre el albedo no se limitó a la estratosfera. Una parte de ellos, tras su periplo en la estratosfera, entró en la troposfera y actuó como núcleos de condensación de nubes. Esto modificó las propiedades de radiación de esas nubes, que se hicieron más reflectivas, es decir, más opacas a la radiación solar. En conjunto, la disminución de la radiación entrante tras la erupción del Pinatubo supuso un forzamiento negativo de unos 3 w/m2 durante más de un año,40 un valor muy estimable si tenemos en cuenta que todo el forzamiento climático de origen antropogénico en la actualidad «solo» ronda los 2,3 w/m2. La erupción del Pinatubo, de gran envergadura, pero no excepcional, fue capaz de compensar durante un tiempo breve todo el calentamiento inducido por las emisiones humanas de gases invernadero desde la época preindustrial.

    
    
    
	Frankenstein nació el año sin verano

	La erupción del monte Tambora en Indonesia se produjo entre el 10 y el 11 de abril de 1815. Fue la erupción más potente de los últimos 1600 años, y también la más trágica, con decenas de miles de muertos. El Tambora emitió tres veces más azufre que el Pinatubo en 1991, y la columna de gases se elevó hasta los 45 kilómetros de altura, muy por encima de la tropopausa. Los vientos estratosféricos repartieron los compuestos de azufre por todo el planeta, con lo que incrementaron durante unos años el albedo planetario. La superficie se oscureció y las temperaturas bajaron entre 0,7 y 1 ºC de media durante varios años. Las precipitaciones fueron anómalas, se perdieron cosechas en medio mundo, y esto derivó en hambrunas y epidemias devastadoras, como el tifus en Irlanda (1816-1819). En Europa, 1816 fue bautizado como el «año sin verano». Ese año, Mary Shelley, Percy Shelley, John W. Polidori y Lord Byron pasaron sus vacaciones estivales junto al lago Ginebra, en Suiza. El extraño mal tiempo les forzó a permanecer en el interior durante días, lo que propició un curioso concurso sobre historias de terror. De este surgió la novela Frankenstein o el moderno Prometeo de M. Shelley, el poema Oscuridad de Byron, o la obra El vampiro de Polidori, pionera en su género. Aquel extraño verano inspiró algunas de las obras maestras de la literatura de terror. 

    El impacto del Tambora coincidió además con un episodio de mínima actividad solar. Ambos efectos se sumaron para producir uno de los episodios más fríos de la Pequeña Edad de Hielo.  

    

    
    Esa erupción, al igual que las de Tambora y Krakatoa, reunía las características propicias para generar un fuerte impacto en el clima. En primer lugar, fue lo suficientemente explosiva como para inyectar una cantidad ingente de gases en la estratosfera, donde tienen un tiempo de permanencia alto. En segundo lugar, se produjo en una latitud próxima al ecuador, lo que permitió que los vientos estratosféricos repartiesen la nube volcánica por ambos hemisferios. Si se hubiese producido en latitudes más altas, los vientos en altura hubiesen dispersado los gases solo en el hemisferio de la erupción. Y en tercer lugar, la erupción resultó muy rica en gases de azufre.

    A diferencia de otros mecanismos de cambio climático, los volcanes explosivos son impredecibles a medio plazo y, por supuesto, incontrolables. En el futuro, aunque no sabemos cuándo, ocurrirán con seguridad nuevos episodios de vulcanismo explosivo como las erupciones del Pinatubo o el Tambora. En el pasado, las erupciones explosivas se han repetido de forma no periódica, algo que conocemos gracias al trabajo no solo de los vulcanólogos, sino también de los glaciólogos, que reconocen en las capas de hielo polar la impronta de las erupciones. Estos estudios muestran un aspecto muy interesante: aunque el efecto climático de un volcán se reduce a unos pocos años tras la erupción, la existencia de varias erupciones explosivas próximas en el tiempo puede condicionar el inicio de una etapa climática fría, especialmente si se superpone a otros mecanismos como un período de baja actividad solar.

    
    Lecciones del pasado (III)

	El mundo que nos rodea es esencialmente el mismo que, durante los últimos milenios, ha visto el desarrollo de la civilización y el crecimiento (primero lento y luego exponencial) de la población humana. En ese tiempo, y particularmente en los últimos siglos, el proceso de antropización ha sido intenso y muchos paisajes se han modificado de forma extraordinaria. El clima, sin embargo, ha permanecido esencialmente estable. Y ello ha permitido e incentivado el desarrollo social y cultural. Nunca, desde que existe nuestra especie, hubo un período climático tan estable y benigno. 

    Hay que señalar, sin embargo, que pequeñas variaciones climáticas, inducidas en ocasiones por los lentos movimientos orbitales y en otras por los ciclos de actividad solar y las erupciones volcánicas explosivas, pudieron ser decisivas en nuestra historia. Los impactos que tuvieron en las sociedades (antiguas y no tan antiguas) revelan una enorme vulnerabilidad ante los cambios ambientales. Los estrechos nexos que existen entre los recursos básicos (agua y alimento), la salud (epidemias) y el clima se han puesto de manifiesto cada vez que ha ocurrido una pequeña perturbación climática, con dramáticas consecuencias para las poblaciones afectadas.  

    Pero la influencia del clima en la historia es tan apasionante que pronto olvidamos lo leves que fueron los cambios climáticos y lo estable que fue globalmente el clima, hechos que contrastan con la situación actual. Hoy, el cambio climático deriva de una perturbación mucho más intensa y rápida que cualquiera de aquellas, y los impactos previsibles son enormes en un mundo extremadamente vulnerable. No es difícil entender que la verdadera amenaza climática viene dada por la probable rotura inminente de esa estabilidad. 




  

El problema actual

    Hasta aquí hemos centrado nuestra atención en episodios de cambio climático bien diferentes: los hipertermales, los escenarios de ice-house, y los tenues pulsos climáticos de los últimos milenios. Todos ellos permiten avanzar en el entendimiento del cambio climático actual, de sus causas y sus impactos, y nos revelan claves para poder afrontar su evolución futura. 

    Ahora toca entrar de lleno en esa situación actual, muy compleja por varios motivos. El escenario presente está definido por una fuerte alteración del balance energético, producida en esencia por las emisiones de dióxido de carbono asociadas a la combustión masiva de combustibles fósiles, potencialmente equiparable a la de los hipertermales, pero bastante más rápida. Pero ese forzamiento se produce en un escenario climático inédito en los hipertermales, que es una situación de ice-house, de la que conocemos su elevada sensibilidad climática, determinada por el bajo dióxido de carbono atmosférico y por potentes mecanismos de realimentación climática en hielos, océanos, atmósfera, continentes y biosfera. Y además, la perturbación climática viene a producirse en un período muy singular de estabilidad, que dura ya ocho milenios, pero que parece sencilla de alterar. 

    El cambio climático es un hecho, pero no sería tan preocupante si no nos amenazase directamente. Estamos inmersos en un problema que estamos generando nosotros mismos y que puede tener graves consecuencias. Somos una sociedad muy desarrollada tecnológicamente y, sin embargo, altamente vulnerable por sus dimensiones, su estructuración y las enormes diferencias que existen entre pobres y ricos. Y somos conscientes de ello. 

			
    Quemando nuestro futuro

	La atmósfera de nuestro planeta está formada por nitrógeno (≈78,1 %), oxígeno (≈20,9 %), argón (≈0,9 %), y una serie de gases minoritarios entre los que se encuentran los responsables del efecto invernadero. Las atmósferas de los planetas vecinos, Venus y Marte, están formadas, en cambio, esencialmente por dióxido de carbono. Una diferencia tan significativa no debemos buscarla en su origen, ya que en los tres casos la atmósfera se formó de manera similar: a partir de gases volcánicos ricos en este compuesto. Sin embargo, en la Tierra la atmósfera evolucionó de forma muy notable con el transcurrir del tiempo. Que la vida se abriese camino supuso que, de forma paulatina, el dióxido de carbono disminuyese en la atmósfera hasta ser casi testimonial. Mientras, el oxígeno, un producto de desecho biológico, aumentaba su presencia hasta convertirse en mayoritario. 

    El carbono que se retiraba de la atmósfera y los océanos iba a parar a dos grandes almacenes planetarios. El primero son los depósitos sedimentarios de carbonatos (en su mayor parte biológicamente inducidos) que se acumulan en los fondos marinos y que después se transforman en rocas carbonáticas como las calizas. El segundo son los depósitos de materia orgánica que también pueden acumularse en fondos de mares y en humedales, y que durante el enterramiento geológico se transforman en gas, carbón y petróleo. Esos procesos a gran escala, que estuvieron operando durante cientos de millones de años, consiguieron hacer de la Tierra el planeta habitable que hoy conocemos.

    La quema de combustibles fósiles ha sido un proceso inverso al descrito: con él se ha devuelto a la atmósfera lo que a lo largo de millones de años le fue retirado. Durante la combustión, los hidrocarburos se combinan con el oxígeno atmosférico, y se libera energía y también dióxido de carbono. En 150 años, se han emitido a la atmósfera unas 450 GtC en forma de dióxido de carbono procedentes de esta actividad humana, una cifra que se incrementa cada año en  10 GtC adicionales. 
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	Figura 8. Tres gráficas clave para analizar las emisiones de dióxido de carbono de origen antropogénico. Elaborado a partir de datos de Global Carbon Project (www.globalcarbonproject.org).

    

    

    
    La quema de hidrocarburos es la principal fuente de emisiones de gases de efecto invernadero (GEI), pero no la única. Otros procesos humanos, como la deforestación o la fabricación de cemento, también contribuyen al aumento del dióxido de carbono atmosférico, aunque en cantidades inferiores en un orden de magnitud. Y luego están las emisiones antropogénicas de otros GEI, como las de metano, producidas por la ganadería de rumiantes, los arrozales, los procesos industriales y hasta por las fugas de las conducciones de gas de nuestras ciudades; o las del óxido nitroso, debidas sobre todo a labores agrícolas, pero también a los medios de locomoción y a diferentes procesos industriales. Y no podemos olvidarnos de ciertos compuestos sintéticos inventados en el siglo xx, que actúan como potentes GEI. Entre ellos están los CFC (clorofluorocarbonos)41 y los HFC (hidrofluorocarbonos), que se usan como propelentes, refrigerantes, extintores, disolventes, pesticidas, etcétera; y también los PFC (perfluorocarbonos) y el hexafluoruro de azufre (SF6), que son utilizados en la fabricación de semiconductores y en la producción de aluminio y magnesio. Todos estos compuestos fluorados tienen un potencial de calentamiento desproporcionado: miles de veces superior al dióxido de carbono. Incluso en pequeñas proporciones, su presencia genera un forzamiento climático enorme durante mucho tiempo (véase el recuadro «¿Tienen todos los GEI la misma importancia?»).

			
    No todo son gases de efecto invernadero

	Las emisiones de gases de efecto invernadero no son el único forzamiento climático relevante inducido por el hombre. Otro forzamiento directo es la modificación del albedo planetario. Algunas actividades humanas contribuyen a incrementarlo (forzamiento negativo, que produce enfriamiento), mientras que otras actúan en sentido contrario (forzamiento positivo, que amplía el calentamiento).

    
    
	¿Tienen todos los GEI la misma importancia?

	Para comparar el forzamiento climático de cada gas de efecto invernadero (GEI) en un tiempo dado con el que produciría una cantidad similar de dióxido de carbono se utiliza el GWP (Global Warming Potential), un índice que viene determinado por factores como la capacidad de absorción de cada GEI, la localización de sus bandas de absorción en el espectro y el tiempo que permanece en la atmósfera. Los GWP se dan, por tanto, con respecto al dióxido de carbono (GWP=1), y en relación a un tiempo (normalmente 20 o 100 años). Estos son los valores utilizados por el IPCC (2013): 

	
    
	
        	
        	Vida media (años)
        	Índice GWP
    

    
        	20 años
    		100 años
    

	
    		Metano CH4
    		12,4
        	86
    		34
	

    
			Óxido nitroso N2O
    		121
    		268
    		298
	

	
			CFC-11
			45
			7020
    		5350
	

    
			HFC-134a
			13,4
			3790
    		1550
	

	
		Freón 14 CF4
		50 000
		4950
		7350
    

    
	

	
    Por ejemplo, el metano tiene un GWP a 20 años de 86. Esto quiere decir que si se introduce en la atmósfera la misma cantidad de metano y de dióxido de carbono, el metano atrapará 86 veces más calor que el dióxido de carbono en los próximos 100 años. En la tabla llama la atención el elevado GWP de algunos gases. Esto es debido a su gran capacidad de absorción de calor en zonas del espectro donde el dióxido de carbono y el vapor de agua no absorben la radiación terrestre y su elevado tiempo de permanencia en la atmósfera. Proporciones mínimas de esos gases producen un enorme forzamiento.

    De cara a los tratados internacionales, resulta útil «convertir» todas las emisiones de GEI en «emisiones equivalentes de dióxido de carbono». Para obtener la equivalencia se multiplica el volumen de la emisión de un determinado gas por su índice GWP. La unidad suele expresarse como GtCO2eq (gigatoneladas de emisiones equivalentes a dióxido de carbono).   

    

    
    Entre los procesos que hacen que la Tierra devuelva más radiación solar al espacio están la inyección de aerosoles en la atmósfera (que produce un efecto de pantalla frente a la radiación solar), los cambios que algunos de esos aerosoles producen en la nubosidad (al generar nubes más reflectivas), y los cambios en los usos del suelo (ya que los campos agrícolas reflejan más luz solar que los bosques originales que reemplazan). El incremento del albedo producido por estos factores es tan significativo que, hace algunos años, llegó a pensarse que podría compensar una buena parte del calentamiento inducido por los GEI. 

    Pero faltaba una visión más global de los aerosoles. Existe un tipo de partículas de origen antrópico que disminuyen de forma importante el albedo, puesto que son capaces de absorber de forma muy eficaz la radiación solar. Se trata del «carbono negro», formado por partículas minúsculas que resultan de la combustión incompleta de combustibles fósiles, biocombustibles y biomasa. Este «hollín» planetario, además de ser muy perjudicial para las vías respiratorias, produce un efecto devastador sobre el clima, pues modifica el albedo de las superficies sobre las que se deposita. El caso más obvio nos lo ofrecen el hielo marino del Ártico y el hielo continental de los glaciares, ambos altamente reflectivos. El carbono negro que decanta sobre ellos produce una reducción radical de su albedo. Al absorber más radiación solar, el hielo se funde a gran velocidad.

    El forzamiento positivo del carbono negro neutraliza un 40 % del forzamiento negativo del resto de los aerosoles. Esto significa que, en la actualidad y a pesar del carbono negro, la modificación humana del albedo está contribuyendo a frenar el forzamiento del efecto invernadero. Una buena noticia que, sin embargo, no será muy duradera. El tiempo que permanecen los aerosoles en la atmósfera es muy corto, y la necesaria implantación de medidas medioambientales para asegurar la calidad del aire reducirá progresivamente su presencia en el aire. 

    Por último cabe mencionar que, además de las emisiones directas de gases de efecto invernadero y de aerosoles, las actividades humanas producen otros gases, de vida muy corta, como el monóxido de carbono (CO), los óxidos de nitrógeno (NO y NO2) o los compuestos orgánicos volátiles. Estos gases, una vez en la atmósfera y bajo determinadas condiciones, funcionan como «precursores», es decir, que intervienen en la formación, a partir de reacciones químicas más o menos complejas, de aerosoles y GEI. En otras ocasiones, también pueden contribuir a la destrucción de algunos GEI, como el metano. La importancia climática de estos compuestos, que se producen sobre todo en las grandes ciudades en relación con la combustión de carburantes, recibe actualmente la atención de muchos investigadores por su importancia en el balance energético. 

    El informe del IPCC publicado en el año 2014 concluye que, en conjunto, el forzamiento radiativo de origen humano actual respecto a la época preindustrial es de 2,29 w/m2. Este valor incluye el forzamiento positivo producido por las emisiones de gases de efecto invernadero (y los precursores) y del carbono negro, que en total suponen en torno a +4,3 w/m2, y el forzamiento negativo producido fundamentalmente por los cambios en el albedo inducidos por los aerosoles y los usos del suelo, que suman casi −2 w/m2. A ese forzamiento de origen antrópico hay que añadirle +0,05 w/m2 de origen natural, asociado a la diferencia en la radiación solar entre 1750 y 2011. Es un valor muy pequeño en el conjunto del desequilibrio energético. 

			
    Algo más que síntomas: suben las temperaturas

	El cambio climático actual viene definido por el calentamiento global que se produce a lo largo del siglo xx, que se prolonga hasta hoy y que previsiblemente continuará en el futuro. El incremento de la temperatura de la superficie terrestre se estima en unos 0,8 °C de promedio, si bien no todas las partes lo experimentan del mismo modo. Al igual que ocurrió en otros cambios climáticos del pasado, el calentamiento es hoy más severo en las latitudes altas que en las bajas, así como en los continentes más que en los océanos. Hay áreas del planeta que ni siquiera se han calentado, como, por ejemplo, la parte más septentrional del océano Atlántico, un área que ya describimos como de alta sensibilidad a los cambios climáticos y clave en la circulación oceánica global.  

	
    
    ¿Qué es el IPCC? 

	El Panel Intergubernamental del Cambio Climático, conocido por el acrónimo IPCC (por sus siglas en inglés), se creó en 1988 bajo el auspicio de Naciones Unidas y su finalidad es proporcionar evaluaciones del estado de los conocimientos científicos, técnicos y socioeconómicos sobre el cambio climático, sus causas, sus posibles repercusiones y las estrategias de respuesta. No es un programa de investigación propiamente dicho, ya que la labor de los expertos que lo integran consiste en evaluar los conocimientos disponibles (que crecen cada año) y sacar de ellos conclusiones que permitan avanzar en la comprensión del cambio climático en todos sus aspectos. El IPCC publica periódicamente informes integradores que deben ayudar a los gobiernos en las decisiones para limitar el cambio y sus consecuencias medioambientales y socioeconómicas, y que conforman las bases de las Cumbres del Clima, organizadas por la Convención Marco de las Naciones Unidas sobre el Cambio Climático (CMNUCC), y de los pactos que derivan de ellas, como el Protocolo de Kioto (1997) y el Acuerdo de París (2015). Esos informes son accesibles en www.ipcc.ch.  

    

		
    
    El cambio de temperatura media no ha sido lineal en el tiempo. Se diferencian claramente dos intervalos de calentamiento, al comienzo y al final del siglo xx (este último, más intenso, se prolonga hasta hoy), separados por un hiato (entre 1940 y 1975) durante el cual las temperaturas no solo no aumentaron, sino que disminuyeron levemente. Este hecho, que ha sido motivo de acaloradas discusiones, es un excelente ejemplo para analizar el comportamiento del clima, y una muestra más de que el cambio climático actual es el resultado de la combinación de distintos forzamientos.
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	Figura 9. Temperaturas globales desde 1880. Los valores son medias anuales, y se dan con respecto a la media de temperaturas del siglo xx. Fuente de los datos: www.giss.nasa.gov.

    

    

    
    El primer tramo de calentamiento del siglo xx se asocia principalmente al forzamiento de la radiación solar, que experimenta un crecimiento neto después del mínimo de finales del xix. El segundo tramo de calentamiento, por el contrario, se asocia al forzamiento de los gases de efecto invernadero antropogénicos, que crece rápidamente a partir de los años sesenta. Entre medias, el episodio de enfriamiento abre interrogantes. No puede relacionarse con un receso en las emisiones de gases de efecto invernadero, que nunca se produjo y que en ningún caso hubiese tenido una respuesta tan rápida, dado el elevado tiempo que estos gases permanecen en la atmósfera. Tampoco lo podemos achacar a una disminución de la radiación solar, ya que el Sol pasa por una fase de alta actividad justo en torno a la década de 1950. Un mecanismo que nos queda por analizar es el albedo. Durante los años que siguieron a la Segunda Guerra Mundial se dispararon las emisiones de aerosoles, fruto de una actividad industrial destinada a recuperar la economía hundida por la guerra. Esa actividad, basada fuertemente en el carbón, no tenía ningún control relativo a emisiones y era muy contaminante. La presencia de grandes masas de aerosoles en la atmósfera pudo determinar un forzamiento climático muy rápido que se dejó notar en pocos años y que se prolongó hasta que, en la década de 1970, se promulgaron en Europa y Estados Unidos las primeras leyes restrictivas de emisión de aerosoles altamente nocivos para la salud. Dado que el tiempo de permanencia en la atmósfera de los aerosoles es muy breve, el albedo recuperó rápidamente sus valores y el forzamiento se redujo, lo que conllevó que el calentamiento asociado a los gases de efecto invernadero, que había estado parcialmente enmascarado, recuperase su pulso. En la actualidad, países como China o la India son grandes emisores de aerosoles, cuya influencia en el clima ya hemos comentado. Más allá de los efectos negativos que puedan tener sobre la salud de la población, estos aerosoles están frenando temporalmente el forzamiento positivo de los gases de efecto invernadero.42 

    El incremento de las temperaturas conlleva necesariamente una modificación de las precipitaciones a escala planetaria. Lo hemos visto en capítulos previos, cuando los calentamientos globales del pasado iban acompañados de una aceleración del ciclo hidrológico: a mayor temperatura, mayor evaporación en los océanos y, en consecuencia, mayores precipitaciones. El calentamiento actual no es una excepción, como tampoco lo es que venga acompañado de cambios en los patrones regionales y estacionales, aunque estos cambios son difíciles de identificar. La razón es que la variabilidad natural de las precipitaciones en muchas regiones es alta a escala de años y decenios, y resulta difícil separarla de los efectos del cambio climático.

    Aunque esa limitación provoca que en muchas áreas no exista certeza de cómo están cambiando las precipitaciones, los datos acumulados de las últimas décadas confirman que el clima se está haciendo globalmente más húmedo, pero también que existen zonas donde las precipitaciones se han reducido de forma significativa. Los motivos de este cambio regional hay que buscarlos en la circulación atmosférica a gran escala y, en particular, en el fortalecimiento de los anticiclones subtropicales. El refrán español «Nunca llueve a gusto de todos» alcanza así su expresión más propia. Pero no es un tema baladí: entre las zonas con reducción se encuentran gran parte del Mediterráneo, Oriente Medio, Rusia, el Sahel, el este asiático y el mar del Japón, el sureste de África o el sur de Australia. Algunas de estas zonas tienen gran población y escasos recursos hídricos para abastecerla, por lo que son especialmente vulnerables. 

			
    Menos hielo y más océano

    El incremento de las temperaturas tiene una primera consecuencia directa en el sistema climático: el retroceso glaciar, que se hace muy patente en los glaciares de montaña de todo el mundo debido a su tamaño relativamente pequeño y su escasa inercia térmica.43 También es muy evidente la disminución del casquete polar de Groenlandia, aunque en este caso las estimaciones son más complejas, ya que todos los datos indican que se está produciendo una pérdida acelerada del casquete mucho más rápida de lo que se había estimado hace tan solo veinte años. Los días de fusión de hielo aumentan de año en año, mientras que la acumulación de nieve no aumenta para compensar la pérdida. El balance neto negativo hace que las cotas de la superficie del hielo estén cada vez más bajas y, por tanto, a mayores temperaturas, lo que a su vez incrementa las tasas de fusión. 

    Pero aún hay algo más sorprendente: el flujo glaciar hacia el mar está acelerándose en muchos puntos, quizá con un proceso similar al que se produjo al final de la última glaciación. Bajo el glaciar, se genera un complejo sistema de drenaje que involucra al hielo, al agua de fusión, y al agua marina. Los cambios en la temperatura del aire, del agua marina y el aumento del agua de fusión determinan que se acelere la entrada del hielo en el mar y la formación de icebergs. 

    En la Antártida el proceso de retroceso es aún más complejo. El casquete cubre un área de casi 14 millones de kilómetros cuadrados y tiene un volumen de 25,4 millones de kilómetros cúbicos de hielo, lo que la convierte en la mayor reserva de agua dulce del planeta (más del 80 % del total). Se trata también de la mayor masa de hielo de la Tierra, y su respuesta al cambio climático no está siendo homogénea. Durante años los científicos han debatido si realmente la masa de hielo estaba menguando o, por el contrario, creciendo en respuesta a unas precipitaciones más copiosas. Hoy no existen dudas: la disminución del volumen de hielo antártico es un hecho: se pierden más de 150 kilómetros cúbicos al año44 —por comparación, el consumo de agua de una ciudad como Madrid (España) es unas 1000 veces inferior a esa cifra—. En este proceso, la Antártida Occidental es hoy, como lo ha sido en el pasado, la parte más sensible. En esta zona, el hielo glaciar se apoya sobre una masa continental que se encuentra muy por debajo del nivel del mar. Estudios realizados por la NASA en 2014 confirmaron que el contacto entre el hielo y la roca alcanza profundidades superiores a los 2300 metros. En ese contacto, el calentamiento del agua marina está minando los puntos de apoyo del hielo y favoreciendo su deslizamiento. Se trata de un mecanismo que ya conocemos, pues es similar al que se produjo en pasados intervalos interglaciales45 y que no ha hecho más que empezar a funcionar en la actualidad.

    Hasta aquí hemos hablado del hielo continental, pero el hielo marino, que desempeña un papel fundamental en el albedo y las corrientes oceánicas, también merece atención. ¿Qué le está sucediendo? El proceso más relevante lo encontramos en el Ártico, de donde proceden algunas de las imágenes icónicas del cambio climático, como esos témpanos de hielo flotante con un oso polar a bordo. Son el reflejo de un hielo que está desapareciendo mucho más rápidamente de lo previsto. La balanza entre la formación de hielo en invierno (que afecta a los metros más superficiales del océano) y la fusión de verano se inclina claramente hacia esta última. Con ello, la extensión del hielo ártico a finales del verano es cada vez menor (se ha reducido un 50 % en los últimos 25 años), un proceso que ha sido aprovechado para abrir nuevas vías de acceso y exploración en el hasta hace poco inexpugnable Ártico. El culpable es, en parte, el incremento de las temperaturas, pero hay un mecanismo que está amplificando el proceso: el cambio del albedo ártico. Por un lado, el carbono negro está acelerando la fusión del hielo marino perenne; por otro, cuanto mayor es la fusión, mayor es la superficie de agua oceánica que queda expuesta a la radiación solar. Y recordemos que el agua tiene un albedo mucho menor, es decir, absorbe más radiación solar, lo que incrementa el calentamiento en un proceso típico de realimentación positiva. 

    La segunda consecuencia del calentamiento global es la subida del nivel del mar, que se ha podido estimar a partir de medidas locales en diferentes puertos de todo el mundo y, a partir de 1993, también a partir de las medidas tomadas desde satélite, más exactas y universales. En el siglo xx, el nivel del mar subió entre 15 y 20 cm, lo que supone un promedio de 1,5-2 mm/año. Ese promedio ha subido en las últimas tres décadas hasta casi 3 mm/año.46,47 De ese promedio, más de un 30 % es achacable al deshielo de los pequeños glaciares (0,86 mm/año), y un 20 % a los grandes casquetes de Groenlandia (0,33 mm/año) y la Antártida (0,27 mm/año). Puede sorprender que la suma de los efectos del deshielo suponga solo la mitad de la subida del nivel marino. ¿Cómo es posible? La respuesta está en otros dos procesos, también relacionados con el cambio climático. El primero es un proceso físico bien conocido: el agua incrementa su volumen conforme gana temperatura. Esto supone un 37 % de la subida del nivel del mar en la actualidad (1,1 mm/año). El segundo está relacionado con el «trasvase» de agua continental hacia el mar, que tiene el estimable valor de 0,38 mm/año. Este trasvase es en gran parte de origen antrópico, debido a procesos como la sobreexplotación de acuíferos u otros aún más sorprendentes, como el rellenado de sedimento que sufren los miles de embalses artificiales que se construyeron a mediados del siglo xx y que hace que pierdan paulatinamente su capacidad y utilidad como reservorios de agua. Un ejemplo más de que la suma de pequeños procesos locales puede tener impronta global.

    Atmósfera y océano están estrechamente relacionados. Dado que el cambio climático altera la temperatura, los vientos y las precipitaciones, las corrientes oceánicas se verán también alteradas. Los vientos se intensifican en algunas zonas como resultado de un mayor contraste de temperatura entre océano y continente, y se debilitan en otras por la reducción de gradientes térmicos latitudinales, lo que provoca cambios en los procesos de mezcla de aguas y en el aporte de nutrientes desde las aguas profundas. Todo ello tiene una repercusión especial en las zonas costeras, que sufren alteraciones en los ecosistemas y también en sus recursos pesqueros. 

    ¿Y qué pasa con la circulación termohalina? Los cambios climáticos del pasado nos mostraban la enorme fragilidad del sistema de formación de aguas profundas en el Atlántico Norte, que podía frenarse o reactivarse en escalas temporales muy breves, de unas pocas décadas. Por este y otros motivos los océanos están siendo sometidos a un intensivo sistema de monitorización. En el Atlántico Norte se reconoce una progresiva «dulcificación» debido a la entrada de agua dulce procedente de la fusión del hielo marino, de la fusión de los glaciares de Groenlandia, y de la mayor llegada de agua desde los continentes periféricos.48 Los datos de las corrientes, aunque preliminares, apuntan a que las del Atlántico Norte están sufriendo una ralentización significativa en las últimas décadas.49 

    Un proceso que deriva de la interacción océano-atmósfera en un marco de dióxido de carbono atmosférico creciente es la acidificación de las aguas que, como sabemos, tuvo enormes repercusiones en situaciones climáticas del pasado. En la actualidad, el océano funciona como un inmenso sumidero de dióxido de carbono, capaz de absorber una cuarta parte de las emisiones antropogénicas de ese gas.50 Esto contribuye de forma activa a frenar el calentamiento del planeta pero, a su vez, conduce inexorablemente hacia la acidificación de las aguas. De modo análogo a lo que ocurría en los hipertermales, la disolución del dióxido de carbono supone un desequilibrio químico que desencadena reacciones en el agua que derivan en la reducción del pH y en la concentración de iones carbonato, y estos son necesarios para que organismos como moluscos, foraminíferos o corales puedan construir sus caparazones de carbonato cálcico. Desde el inicio de la revolución industrial, el pH de las aguas superficiales del océano ha disminuido en 0,1 unidades, lo que representa ¡un incremento del 30 % en la acidez! A pesar de este cambio, los efectos sobre la biota son hoy muy incipientes. Pero la acidificación no ha hecho más que empezar.


    Riesgos del cambio climático 

    Las amenazas del clima vienen dadas por situaciones meteorológicas extremas que pueden tener diferentes escalas espaciotemporales. Un tornado o una inundación son sucesos muy violentos pero rápidos, y normalmente afectan a un área limitada. Otros, como las olas de calor, tienen una duración más larga y afectan a regiones extensas. Y algunos, como las sequías, se desarrollan lentamente y pueden perdurar durante años, y afectar a áreas y poblaciones enormes. Además, un único suceso puede conllevar diferentes amenazas: un ciclón tropical puede producir vientos muy intensos, precipitaciones extremas, inundaciones, deslizamientos, epidemias, etcétera. Estos peligros entrañan riesgos para la población y para los ecosistemas. El riesgo será mayor cuanto más intenso sea el peligro que lo genera, pero también cuanto mayor sea la vulnerabilidad de la población o del ecosistema.

    Seguro que al lector se le ocurren muchos ejemplos de inadaptación evidente a las circunstancias climáticas de cada región, como en el mediterráneo las construcciones recientes en llanuras de inundación de ríos aparentemente poco caudalosos o urbanizaciones con campos de golf en zonas de recursos hídricos muy justos.

    El cambio climático puede modificar el número, la intensidad e incluso el tipo de amenazas climáticas de cada región. Siguiendo con el ejemplo anterior, puede incrementar la intensidad, la duración o la recurrencia de las sequías, las lluvias torrenciales o las olas de calor en el área mediterránea. Y estos cambios llevan asociados nuevos riesgos. Cualquier cambio ambiental rápido implica un grado de inadaptación, un desequilibrio con el entorno que hace que tanto sociedades como ecosistemas sean más vulnerables.

    Resulta, por tanto, esencial remarcar la diferencia entre las amenazas inherentes a cada clima particular y las amenazas del clima asociadas al cambio climático. Todas las medidas destinadas a reducir la vulnerabilidad frente a las contingencias climáticas deben realizarse desde la perspectiva del cambio global y sus proyecciones de futuro. Si no es así, las medidas quedarán rápidamente desfasadas en el marco de un clima cambiante.

			
    Modelos climáticos y proyecciones

	El cambio climático está produciendo modificaciones en los ecosistemas, los recursos, las sociedades y los paisajes. Las proyecciones de futuro, incluso las más conservadoras, pronostican que estos cambios continuarán y se incrementarán a medio y largo plazo, con efectos dispares a escala regional. Todas estas proyecciones se basan en modelos climáticos, que pueden definirse gracias a programas informáticos extremadamente sofisticados que «encapsulan» nuestro conocimiento sobre el sistema climático y simulan con la mayor fidelidad posible las complejas interacciones entre la atmósfera, los océanos, la superficie continental, la criosfera y la biosfera, así como una serie de procesos químicos y biológicos. Sin duda el reto es mayúsculo: se trata de simular en un ordenador un sistema tan complejo como el climático y conseguir, para que tenga la utilidad deseada, que corra bastante más deprisa que el sistema real. Lógicamente, esta tarea conlleva un elevado número de simplificaciones y supuestos, tanto mayores cuanto más simple es el modelo.

    Los modelos más complejos, llamados de circulación general, o GCM (del inglés general circulation model), requieren dividir la superficie terrestre, los océanos y la atmósfera en una malla tridimensional de celdas que permitan realizar los cálculos. Los valores de salida, que incluyen variables como la temperatura, la presión, el viento y la humedad son calculados para cada punto de la malla en el transcurso del tiempo con el objetivo de obtener finalmente una simulación futura. Ese transcurso del tiempo se determina con una serie de intervalos para los cuales el modelo realiza los cálculos. Para tener una idea de los enormes requerimientos computacionales que se precisan, nos valdremos de un ejemplo: supongamos un modelo con una malla definida por resolución horizontal de 100 kilómetros y 20 niveles en la vertical, y que opere a intervalos temporales de 15 minutos. Para conseguir una simulación de un año necesitará procesar los datos para cada uno de los 250 000 puntos de la malla unas 35 000 veces, lo que puede suponer varios días de procesado en un supercomputador. Y si queremos proyecciones para final del siglo xxi, tendremos que esperar casi un año para completar los cálculos.

    
    
    Doblan las campanas 

    La variabilidad meteorológica sigue con frecuencia la distribución de una campana de Gauss. En cualquier región, los eventos meteorológicos «normales» son muy comunes y definen la zona central de la campana (donde está el valor medio), mientras que los «extremos» son muy raros y caen en los bordes. Los ecosistemas y las sociedades están bien adaptados a las condiciones dominantes, y peor a los eventos extremos. Con el cambio climático se producen modificaciones de esa curva de frecuencias que resultan de dos procesos. El primero es el desplazamiento de la curva hacia valores más altos (en el ejemplo, las temperaturas de verano de una ciudad). La nueva curva no modifica su forma general pero sí su valor medio. Ese desplazamiento ha generado un incremento muy significativo de los eventos excepcionales (siguiendo el ejemplo, las olas de calor). Bajo las nuevas condiciones, la amenaza se ha incrementado y la inadaptación es mayor.
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    El segundo es el cambio en la variabilidad meteorológica. Entonces se modifica la forma de la campana (la distribución en sí) y no la media. Los valores de ambos extremos se incrementan (por ejemplo, las olas de calor y de frío) con lo que se generan igualmente nuevas amenazas e inadaptación, pero ahora por partida doble. 

    Cada año surgen nuevas evidencias de que los eventos extremos se están incrementando incluso más de lo previsto.  

	

		 
    Los modelos necesitan alimentarse de datos que representen el forzamiento climático del futuro. Como desconocemos cómo va a ser ese forzamiento a 50 o 100 años vista, se recurre a escenarios hipotéticos. Con el fin de que todos los modelos trabajen con situaciones hipotéticas similares (y así los resultados puedan ser comparables), se utilizan cuatro «trayectorias de concentración representativas», o RCP (del inglés, representative concentration pathways).51 Se trata de RCP2.6, RCP4.5, RCP6.0 y RCP8.5, cada una caracterizada por una evolución concreta del forzamiento climático a lo largo del siglo xxi. Las cifras de cada nombre reflejan el forzamiento en w/m2 al final de la trayectoria, en el año 2100, en relación al valor preindustrial. 

    Así, la trayectoria RCP2.6 es la más optimista en cuanto a las emisiones: basta tener en cuenta que el forzamiento real en 2011 era ya de 2,3 w/m2, es decir, solo tres décimas por debajo.52 Se trata de una trayectoria definida por un leve incremento del forzamiento antropogénico hasta mediados de siglo (hasta unos 3 w/m2) seguido de un paulatino descenso hasta los 2,6 w/m2 a final de siglo. Obviamente implica una reducción drástica de emisiones desde el momento actual. En el otro extremo está la trayectoria RCP8.5, que viene definida por un incremento continuado de las emisiones de GEI a lo largo del tiempo, y es representativa de los escenarios más pesimistas. Entre ambas se encuentran RCP4.5 y RCP6.0, que son trayectorias «de estabilización», y que recogen escenarios de control de emisiones encaminadas a estabilizar el forzamiento antropogénico del clima hacia finales del siglo xxi. 

    Los resultados combinados de múltiples modelos coinciden en señalar que las temperaturas seguirán incrementándose de forma neta en lo que resta del siglo xxi. Dependiendo de la trayectoria, el valor puede ser modesto y situarse en torno a +1,5 °C con respecto al intervalo 1850-1900 para el RCP2.6, o bien llegar a 4,9 °C para la trayectoria RCP8.5. Previsiblemente, el calentamiento no será uniforme entre las diversas regiones. 

    Más allá de las temperaturas, el IPCC advierte de los cambios que se producirán en el ciclo del agua, con variaciones en los patrones regionales y estacionales de precipitaciones, con un mayor contraste entre las regiones húmedas y las secas. Del mismo modo, los océanos incrementarán más su temperatura, con el calor avanzando hacia zonas más profundas y afectando a la circulación oceánica. Seguirá disminuyendo el espesor y la extensión del hielo marino del océano Ártico, y continuará de forma inexorable la fusión del hielo continental en glaciares de montaña y polares. El calentamiento de las aguas oceánicas y la fusión del hielo continental harán que el nivel del mar prosiga su ascenso, cada vez más rápido. 

    El cambio climático, además, afectará al propio ciclo del carbono, por ejemplo, al reducir la capacidad del océano como sumidero de dióxido de carbono, lo que agudizará el aumento de dióxido de carbono en la atmósfera. Y con seguridad, el incremento del dióxido de carbono disuelto en el océano intensificará la acidificación oceánica. 

			
    Puntos sin retorno

	Los cambios climáticos del pasado analizados en este libro mostraban la existencia de «saltos» en las condiciones climáticas a gran escala, eventos rápidos que marcaban la instauración de situaciones climáticas muy distintas a las previas. Se habla entonces de que el clima ha ido variando en respuesta a los forzamientos hasta alcanzar «puntos sin retorno». Cuando se produce esta situación, aunque el forzamiento disminuya, la situación no es reversible, al menos a corto y medio plazo.53 Los hipertermales, las terminaciones de los episodios glaciales, las oscilaciones Dansgaard-Oeschger e incluso la desecación del Sahara de hace 5000 años suponen, a diferentes escalas temporales y espaciales, y en distintos contextos climáticos, excelentes ejemplos de cambios rápidos e irreversibles en el estado general del clima. 

	Mirar al futuro conociendo el pasado nos obliga a preguntarnos sobre posibles puntos de no retorno en la situación climática actual, sobre todo cuando las pautas de calentamiento que auguran los modelos para un futuro próximo son poco halagüeñas, incluso en el mejor de los casos. Existen pocas dudas sobre si el forzamiento antropogénico y las realimentaciones propias del sistema inducirán situaciones irreversibles en el clima. La cuestión es cómo y cuándo. 

    Consideremos los elementos más sensibles del sistema: los hielos, los océanos, los bosques y la circulación atmosférica. 

	El hielo marino del Ártico. El hielo del océano Ártico tiene un ciclo anual natural: crece en invierno gracias a las bajas temperaturas, y decrece durante el verano. Al menos desde 1988, la extensión y el grosor del hielo tanto de verano como de invierno han disminuido exponencialmente, si bien la retracción ha sido más drástica en verano. Ya conocemos la realimentación que está acelerando el proceso: conforme el hielo marino se retrae, la superficie helada, muy reflectiva, es reemplazada por agua oceánica, que absorbe mucha más radiación, con lo que se amplifica el calentamiento. Estamos ante un claro comportamiento no lineal, que sugiere que el Ártico puede estar entrando (o estar ya inmerso) en un proceso sin retorno que puede llevar, en un primer paso, a que los hielos abandonen su carácter perenne y pasen a ser meramente estacionales. Pero el proceso no queda ahí, ya que un Ártico más cálido tiene implicaciones muy importantes en los patrones de temperaturas de las zonas continentales, dominadas por el permafrost, que muy probablemente experimentarán un rápido calentamiento. Asimismo, los cambios en los gradientes de temperaturas modificarán los patrones de circulación atmosférica y precipitaciones del hemisferio norte, que afectarán especialmente a Europa y Norteamérica. 

    El casquete polar de Groenlandia. El clima de los períodos glaciales e interglaciales mostraba el comportamiento no lineal del casquete polar del hemisferio norte. Durante los períodos de calentamiento (como las terminaciones de los períodos glaciales), la suma de diferentes procesos conducía a la reducción acelerada del casquete y el colapso de grandes masas de hielo. Entre esos procesos estaban el calentamiento de la periferia del casquete, la intrusión de aguas marinas relativamente cálidas bajo el hielo glaciar en la costa, la pérdida de altura de la masa de hielo que hace que su superficie se sitúe en áreas más cálidas, y el incremento del flujo glaciar gracias a la existencia de agua de fusión en su base. Estos procesos, que actúan a diferentes velocidades y de forma más o menos conectada, hacen difícil su simulación en los modelos climáticos globales. El IPCC, en su informe de 2013, manifiesta la extremadamente baja probabilidad de que un colapso parcial del casquete de Groenlandia se inicie en el siglo xxi. Sin embargo, la fuerte incertidumbre asociada a los procesos glaciares abre muchos interrogantes, y los umbrales de estabilidad del casquete podrían superarse, quizás no en las próximas décadas, pero sí en los siguientes siglos. Recordemos que durante el Eemiense (último período interglacial, hace unos 125 000 años) se produjo un colapso parcial del casquete de Groenlandia en plena etapa cálida, cuando las temperaturas eran 1 o 2 °C superiores a las preindustriales, y que determinó una fuerte inestabilidad climática a escala planetaria y una subida del nivel del mar global de entre 5,5 y 9 metros.54 Como reflexión cabe señalar que incluso los modelos basados en la RCP más optimista prevén que ese incremento de temperaturas se alcance antes del final del siglo xxi. Una subida del nivel del mar como la que se produjo en el Eemiense cambiaría radicalmente y para siempre nuestros mapas. 

    Casquete polar en la Antártida. La mayor parte de la masa de hielo de la Antártida Occidental se apoya sobre el sustrato rocoso a una cota muy por debajo del nivel del mar (más de 2 kilómetros de profundidad en algunas zonas). En las áreas periféricas, el agua marina está filtrándose entre el hielo y el substrato rocoso, lo que provoca un «despegue» que puede acelerar de forma súbita el flujo glaciar hacia el océano. El progreso de este despegue en el futuro, con el agua marina abriéndose camino bajo el glaciar, abre la posibilidad de un punto sin retorno. No sabemos cuándo podría iniciarse ni la velocidad con la que se produciría el consiguiente colapso de una buena parte del casquete. Posiblemente tarde siglos o milenios, pero la amenaza está ahí y, de llegar a producirse, supondría una gran modificación del sistema climático, incluso desde una perspectiva geológica.  
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	El cambio climático es el causante de la progresiva pérdida de hielo de la Antártida Occidental.

    

    

    
    Circulación termohalina. La ralentización de la formación de las aguas profundas en el Atlántico Norte, que puede haberse iniciado ya, podría frenar en el futuro la circulación termohalina, un proceso clave en el transporte de agua y calor a escala planetaria. La desaparición del hielo en el Ártico, la fusión del casquete de Groenlandia y los cambios en las temperaturas y precipitaciones en el Atlántico Norte podrían estimular el proceso al cambiar la densidad de las aguas oceánicas de superficie. Recordemos que los «parones» en la circulación termohalina relacionados con cambios en la densidad de las aguas en el Atlántico Norte fueron decisivos durante los cambios climáticos abruptos de la última glaciación (oscilaciones D-O), del evento del Dryas Reciente en plena deglaciación, e incluso del evento frío 8,2 ka ya en nuestra época climática. Esos casos muestran que la circulación termohalina tiene diferentes estados de equilibrio, y que los saltos entre unos y otros se producen de forma relativamente rápida en respuesta a cambios en la densidad de las aguas. En la actualidad, las incertidumbres son muy altas a la hora de situar el umbral que definiría el punto sin retorno de esta grave amenaza. Aunque las aguas del Atlántico Norte ya han comenzado a «dulcificarse» y la modificación (aunque incipiente) de las corrientes sea un hecho, la evolución de la perturbación es una incógnita, y vendrá determinada en gran medida por la evolución del casquete de Groenlandia. Pese a estas incertidumbres, existe un fuerte consenso científico sobre la baja probabilidad de que el proceso sin retorno se inicie en las próximas décadas o siglos, y también sobre su posible duración, que sería de siglos o milenios. 

    Carbono del permafrost. La cantidad de carbono atrapado en el permafrost del hemisferio norte (unas 1600 GtC) duplica la que existe actualmente en la atmósfera.55 Ese carbono, acumulado durante decenas o cientos de miles de años, puede quedar expuesto a una rápida descomposición si el permafrost se funde, lo que provocaría un incremento rápido en las concentraciones atmosféricas de dióxido de carbono y metano. Se trata de una realimentación positiva del sistema climático que ya hemos visto para tiempos pasados y que se considera irreversible dado el enorme desequilibrio entre los tiempos de acumulación del carbono en el permafrost y de su liberación durante el calentamiento. Las observaciones recientes apuntan a que este proceso está ocurriendo ya en zonas subárticas,56 y posiblemente experimente un incremento si el hielo del Ártico sigue menguando de forma acelerada. La entidad y rapidez del forzamiento presentan ciertas incertidumbres, sobre todo por el escaso conocimiento que se tiene de los procesos edáficos que actúan durante y después de la fusión del permafrost.

    Metano en los fondos marinos. Otro proceso irreversible que conocemos de los cambios climáticos remotos (como algunos hipertermales) es la posibilidad de una liberación rápida del metano atrapado en forma de hidratos de gas en los sedimentos de las plataformas y los taludes continentales. En la actualidad el reservorio de hidratos de gas es enorme (puede alcanzar 10 000 GtC, más del doble de carbono que todas las reservas de hidrocarburos convencionales del planeta, y cuarenta veces las de gas). Y se trata de un gas con un poder de calentamiento global muy superior al del dióxido de carbono: la liberación del metano iniciaría un proceso en cadena de calentamiento; a más metano, más temperatura, lo que facilitaría la liberación de nuevo metano. La preocupación radica en si un calentamiento rápido de las aguas oceánicas podría iniciar la desestabilización a gran escala de ese reservorio. Algunos estudios sugieren que las acumulaciones de gas en algunas zonas marinas someras, como el golfo de México o zonas del Ártico, podrían desestabilizarse a corto plazo ante un cambio de las temperaturas oceánicas.57 Sin embargo, el proceso de liberación abrupta y catastrófica a gran escala parece altamente improbable, al menos a corto y medio plazo.58 La escala temporal sería de miles de años, dado el tiempo que requiere la perturbación térmica para propagarse en el sedimento hasta alcanzar los depósitos de hidratos a escala global. 

    La amenaza real de los puntos sin retorno en nuestra situación climática y social actual debe investigarse en profundidad. Para ello, el establecimiento de sistemas de alerta resulta fundamental. Nuestra sociedad puede estar sacando una idea un tanto diluida de la realidad del sistema climático, que puede otorgar una sensación de falsa seguridad frente a los cambios que están por llegar. Suponer que la evolución del cambio climático será gradual y suave, y que podemos modularla mediante controles de emisiones negociados sobre supuestos a veces muy optimistas, puede traernos consecuencias funestas. 

			
    Mitigación y adaptación

	Aun en el caso de que esas situaciones sin retorno no llegasen a producirse a corto plazo, las emisiones de GEI de origen antropogénico determinarán en gran medida el calentamiento medio global en superficie de lo que resta del siglo xxi y también de los siglos venideros. La mayoría de los aspectos del cambio climático perdurarán en el tiempo, incluso aunque mañana parasen bruscamente todas las emisiones. Ante esta situación, resulta fundamental tomar medidas a gran escala cuanto antes, en un esfuerzo internacional sin precedentes. De nada sirve que unos países las tomen si otros no lo hacen, por la simple razón de que el aire no entiende de fronteras y el sistema climático es, por definición, global. Y las medidas deben focalizarse en dos aspectos: mitigación y adaptación. 

    La mitigación se centra en la reducción del forzamiento. Para esta tarea tenemos tres opciones: disminuir la fuente (especialmente las emisiones de GEI), retirar («secuestrar») de la atmósfera los gases que ya están y modificar artificialmente otros forzamientos, como el albedo. 

    La reducción de emisiones es un proceso que, a priori, puede parecer sencillo, pero dista de serlo por la ingente demanda energética de nuestra sociedad, y por el hecho de que esa demanda solo puede ser cubierta hoy en día por los combustibles fósiles. Deben buscarse rápidamente vías para reducir la dependencia energética y, al mismo tiempo, crear las bases para un futuro a corto plazo basado en energías «limpias». 

    Las acciones que permiten reducir la concentración de gases de efecto invernadero en la atmósfera están fundamentalmente encaminadas al secuestro del dióxido de carbono. Para este proceso necesitamos bien incrementar la capacidad de los sumideros naturales, fundamentalmente la de la vegetación terrestre, o bien «fabricar» sumideros alternativos. 

    Se puede incrementar la capacidad de sumidero mediante reforestación, pero no es sencillo. La primera opción es incrementar la superficie de bosque, un proceso que no será igual de eficaz en todas las regiones. En latitudes altas, por ejemplo, normalmente los bosques son muy oscuros (como los de coníferas) y aunque absorben dióxido de carbono (reducción del forzamiento climático) también absorben mucha radiación solar (incremento del forzamiento), con lo que llegan a un balance que puede ser incluso positivo, sobre todo cuando los bosques son maduros. Una segunda estrategia es incrementar la capacidad de absorción de determinados bosques introduciendo nuevas especies capaces de crecer muy rápido y generar gran absorción de dióxido de carbono. Más allá del obvio impacto ecológico, la plantación de esas especies puede tener un doble efecto positivo para el clima, dado que se trata de plantas que habitualmente se utilizan para la producción de biocombustibles.

    De forma alternativa, podríamos incrementar la capacidad de sumidero de los océanos mediante fertilización artificial, añadiendo hierro y nutrientes (un proceso similar al que condiciona de forma natural que bajen los niveles de dióxido de carbono en las épocas glaciales). Sin embargo, estos métodos, que tienen como objetivo incrementar el fitoplancton, pueden ocasionar fuertes desequilibrios en los ecosistemas más sensibles, e incluso ser perjudiciales para la salud humana. Por tales motivos, estas propuestas están en cuarentena. 

    La alternativa a los sumideros naturales está en generar otros artificiales mediante ingeniería climática. Entre estos métodos destaca la captura y posterior enterramiento geológico del dióxido de carbono. El objetivo es capturar dióxido de carbono de puntos de grandes emisiones, como centrales eléctricas basadas en combustibles fósiles. Una vez capturado, el dióxido de carbono se comprime hasta presiones de unos 100 bares, con lo que se fluidifica (se convierten en un fluido supercrítico). En su forma fluida, el dióxido de carbono puede transportarse fácilmente59 e inyectarse en su lugar de almacenamiento, una formación geológica del subsuelo en donde permanecerá durante miles o millones de años. Curiosamente, encontramos buenos almacenes geológicos para el dióxido de carbono en yacimientos de gas y petróleo ya explotados. Una vez almacenado, el dióxido de carbono puede permanecer en estado supercrítico, disolverse en aguas de la formación geológica alojante o incluso reaccionar con la roca y generar minerales carbonatados. Resulta interesante comentar que todo este complejo proceso pretende reproducir, de forma acelerada, el mecanismo natural de retirada de dióxido de carbono de la atmósfera y los océanos hacia las rocas sedimentarias que ha operado en nuestro planeta desde los orígenes de la vida.

    Desgraciadamente, los mecanismos encaminados a la mitigación no podrán evitar muchos de los impactos del cambio climático. Por este motivo, se hacen necesarias las medidas que implican la adaptación a los cambios. Mientras que la mitigación intenta reducir o controlar la amenaza climática, la adaptación pretende reducir la vulnerabilidad a esta. Las medidas de adaptación que se asuman serán fundamentales para reducir los impactos, y tendrán consecuencias en las generaciones, las economías y el medio ambiente del futuro. A diferencia de la mitigación, la adaptación es específica de cada lugar y contexto, y se puede mejorar con medidas que van desde el nivel gubernamental al personal. De todos modos, hay que señalar que la adaptación puede no llegar a producirse en muchos sitios, o ser demasiado tímida, básicamente debido a los escasos recursos para acometerla, la baja percepción de los riesgos o la subestimación de la adaptación como proceso social.
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	La Gran Barrera de Coral, ubicada frente a la costa de Queensland en Australia. El cambio climático y la contaminación están afectando gravemente al arrecife de coral más grande del mundo.

    

    

	
    En su quinto informe, el IPCC (AR5) señala cinco grupos de contingencias que conforman los «motivos de preocupación integradores», un sistema para racionalizar los riesgos del cambio climático en los diversos sectores y regiones. Los motivos de preocupación muestran las consecuencias del calentamiento según distintas trayectorias futuras y los límites de adaptación para las personas, las economías y los ecosistemas.

    El primer motivo de preocupación se refiere a los sistemas únicos, ya sean naturales (ecosistemas) o culturales, que ya están amenazados. Excelentes ejemplos serían los ecosistemas y culturas del Ártico y los arrecifes de coral. El riesgo crecerá exponencialmente con el incremento de las temperaturas. 

    El segundo motivo son los episodios meteorológicos extremos, que sufrirán cambios en su intensidad, frecuencia, duración o distribución, conforme el clima cambie. Es fácil poner ejemplos entre los que más cambiarán: precipitaciones extremas, sequías, olas de calor e inundaciones costeras. 

    El tercer motivo se centra en la distribución de los impactos. Los riesgos son mayores para las personas y comunidades más desfavorecidas, independientemente del país en el que nos encontremos. Las comunidades agrícolas, por ejemplo, serán especialmente vulnerables, y conforme mayor sea el calentamiento, mayores serán los riesgos. 

    El cuarto viene dado por los impactos globales del cambio climático, que afectan a parámetros «planetarios» como la biodiversidad o la economía mundial. Los riesgos de una pérdida dramática de biodiversidad (extinción masiva) se incrementan al aumentar la temperatura global y las modificaciones de los ecosistemas marinos y terrestres a gran escala. Por otro lado, los indicadores económicos globales posiblemente caigan con el calentamiento, pero las previsiones son vagas y carecen de detalle. 

    Y, finalmente, el quinto recoge los eventos singulares a gran escala, que no son otros que los sistemas que tienen riesgo de alcanzar un punto sin retorno, de los que hemos hablado unas páginas antes. Los riesgos de alcanzar esos puntos críticos en sistemas como la circulación termohalina, el casquete de Groenlandia o el hielo marino en el Ártico se incrementan de forma desproporcionada conforme suben las temperaturas. El potencial de generar grandes daños es enorme. 

    La adaptación exige ajustes en los sistemas humanos y en los naturales a las cambiantes condiciones ambientales. Anticiparse a lo que está por venir producirá menores daños y abrirá nuevas oportunidades de desarrollo, con nuevas fórmulas sociales y económicas. Además, ante contingencias rápidas es necesario que las comunidades sean resilientes, esto es, capaces de enfrentarse y sobreponerse a ellas, minimizando los daños. 

			
    Reflexión final

    Nuestro conocimiento del sistema climático y de los cambios que en él se producen se ha incrementado de forma espectacular en las últimas décadas. Este libro ha revisado algunos de esos avances, que nos ayudan a entender con meridiana claridad los impactos del cambio climático que ya se están produciendo, y también las amenazas venideras. Sin embargo, estos conocimientos no han calado en la sociedad ni, en muchos casos, en quienes la gobiernan.

    Quizá sea la incredulidad sobre los efectos devastadores que puede tener un incremento de la temperatura global en unos pocos grados centígrados, muy inferior a la diferencia térmica entre el verano y el invierno de cualquiera de nuestras ciudades; o quizá sea la fuerza de la propaganda de desinformación promovida desde algunos sectores económicos. El caso es que la mayor parte de la población no percibe el cambio climático como una amenaza real y próxima. La idea más arraigada en nuestra sociedad es precisamente la contraria: el «circo» del cambio climático es una cortina de humo destinada a tapar otros problemas más acuciantes y, además, un negocio a escala global que pagamos entre todos a través de los impuestos. Dos aspectos de esa idea popular tienen base cierta y son trascendentales. El primero es que existen otros problemas muy urgentes y generalmente locales. Esto limita nuestra perspectiva de un problema global que simplemente no se ve con tanta emergencia porque es más «lento». Comparar la lucha contra una larga enfermedad y contra una infección vírica puede ser un buen análogo. Ninguna de las dos puede obviarse. El segundo aspecto es que, efectivamente, la lucha contra el cambio climático puede ser costosa para todos, porque precisa de un giro estructural en el pilar fundamental de nuestro mundo: la energía.

    El estado de progreso actual, el tan pregonado «bienestar» que disfrutan los países más ricos (y que es anhelado por el resto), ha dependido y lo sigue haciendo sobremanera de la energía. Desarrollo y recursos energéticos han ido de la mano desde la Revolución Industrial, y de forma muy patente en las últimas décadas. Una persona de hoy en día necesita, para desarrollar su vida normal, cuatro veces más energía que una del siglo xix, y estamos hablando de hace tan solo 150 años y de un promedio mundial. Si comparamos, en la actualidad, la demanda energética per cápita de la India y de Estados Unidos, veremos que la segunda es más de diez veces superior. Esta voracidad energética ha sido cubierta (y así seguirá en las próximas décadas) casi exclusivamente por los combustibles fósiles. Estamos realmente en una encrucijada, ante una amenaza inexorable que debemos afrontar de forma colectiva y pensando en el medio plazo. Las generaciones venideras nos lo agradecerán.

    




Apéndices





    
Bibliografía recomendada

    
Existe una prolija bibliografía sobre el cambio climático, que abarca desde novelas de ciencia ficción hasta tratados científicos muy especializados. En dicha bibliografía abundan también los libros divulgativos, generalmente centrados en la problemática actual de las emisiones de gases de efecto invernadero y en los impactos previsibles a medio plazo. También existen libros de carácter poco o nada científico, muchas veces encaminados a generar confusión ante un problema que es poco amable por sus serias repercusiones sociales y económicas, y que no tienen cabida aquí. 

En el listado adjunto se han incluido algunas obras que destacan por su calidad y por tratar de una forma rigurosa la perspectiva científica del cambio climático. También incluyo algunas páginas web seleccionadas por su calidad y por los recursos que ofrecen de forma gratuita. Todas estas referencias impresas y electrónicas tienen algo en común: han sido escritas o preparadas por científicos especializados en la temática. Es una selección muy breve, así que pido disculpas por las numerosas omisiones. 

R. B. Alley, El cambio climático. Pasado y futuro, Madrid, Siglo XXI Editores, 2007.

Libro de divulgación científica de nivel medio-alto, centrado en el análisis del cambio climático desde la perspectiva de los proyectos de perforación de hielo en Groenlandia. El autor, glaciólogo reconocido mundialmente y que participó activamente en estos proyectos, nos introduce en el increíble mundo de los cambios climáticos abruptos: calentamientos y enfriamientos muy intensos y rápidos que acaecieron durante las últimas decenas de miles de años. Muy interesante discusión sobre el cambio climático actual y su proyección de futuro.

G. T.  Farmer, J. Cook, Climate Change Science: A Modern Syntesis. Volume 1. The physical Climate, Berlín, Springer, 2013.

Obra completísima sobre la ciencia del clima y del cambio climático, pensado para estudiantes universitarios de grado y, por tanto, a mitad de camino entre el ámbito divulgativo y el muy especializado. Además de ser un excelente libro de referencia, incluye (y esto es novedoso) dos capítulos en los que se rebaten de forma excelentemente argumentada los mitos del cambio climático y las opiniones más arraigadas de los «negacionistas». 

J. Hansen, Storms of my grandchildren, Nueva York, Bloomsbury, 2009.

Obra divulgativa muy intensa sobre el cambio climático actual y los aspectos menos conocidos de este, con una visión integral de la ciencia del cambio climático. Primer libro de un investigador de larga trayectoria y reconocido prestigio, que fue asesor del congreso de Estados Unidos sobre el cambio climático (y muy crítico con sus políticas). Exposición muy realista y argumentada (pero nada reconfortante) del futuro del clima.

IPCC. Cambio Climático 2014. Informe de síntesis. www.icpp.ch. 

Libro de síntesis de los tres tomos que componen el «Quinto Informe de Evaluación del Panel Intergubernamental para el Cambio Climático». No es una obra divulgativa, pero se trata de una fuente imprescindible de información sobre el cambio climático, actualizada hasta 2013 (el sexto informe se está preparando y verá la luz en 2021-22).  En 2018 el IPCC publica Global Warming of 1,5°C, un «informe especial» sobre los impactos de un calentamiento global de 1,5 oC por encima de los niveles preindustriales, y sobre las trayectorias de emisiones que se incluyeron en el Acuerdo de París de 2015 de la Convención Marco de las Naciones Unidas sobre el Cambio Climático. Estos informes se publican en varios idiomas y son accesibles de forma gratuita en www.ipcc.ch    

J.  Lovelock, La venganza de la Tierra. La teoría de Gaia y el futuro de la Humanidad, Barcelona, Planeta, 2007.

El problema del cambio climático analizado desde la perspectiva de la Teoría de Gaia, del que el autor es principal artífice. Visión personal de uno de los grandes pensadores científicos.

W. F. Ruddiman, Los tres jinetes del cambio climático: Una historia milenaria del hombre y del clima. Madrid, Turner Libros, 2008. 

Ruddiman es uno de los expertos más reconocidos del mundo en paleoclimatología y cambio climático. Este libro divulgativo presenta un enfoque diferente a la mayor parte de los libros sobre cambio climático. Habla de lo que podemos aprender del pasado, y de la interacción entre el hombre y el clima desde la invención de la agricultura. Libro muy útil para entender la problemática del cambio global desde un enfoque holístico. 


Páginas web recomendadas


www.skepticalscience.com

Página web desarrollada por John Cook, profesor de la Universidad de Queensland. La página, que obtuvo en 2011 el premio Eureka Prize for the Advancement of Climate Change Knowledge, está enfocada a explicar (a nivel divulgativo y avanzado) diferentes aspectos del cambio climático. El nombre de la web hace referencia al escepticismo que pregona frente a los argumentos de los escépticos con el cambio climático.


http://www.noaa.gov/climate y www.ncdc.noaa.gov

Páginas web de la NOAA (National Oceanic and Atmospheric Administration) de Estados Unidos. Excelentes recursos que van desde material docente para colegios hasta repositorios de datos climáticos y paleoclimáticos.

		
http://climate.nasa.gov/

Página web de la NASA norteamericana sobre cambio climático. Incluye excelentes recursos divulgativos sobre dicho tema, con especial énfasis en el seguimiento de las alteraciones ambientales en tiempo real.


http://www.globalcarbonproject.org/

Página del proyecto científico internacional Global Carbon, que fue establecido en el año 2001 y que tiene como objetivo seguir y analizar las emisiones y los sumideros de carbono en la actualidad, por países y a escala global. Abundante información y recursos sobre el ciclo del carbono.


www.scotese.com

Página web del proyecto PALEOMAP, de Christopher R. Scotese. Una excelente ventana a la historia del clima en la Tierra. Magníficos mapas del pasado remoto.





            

Glosario


    
    
    Aerosol: Partículas líquidas o sólidas de tamaños inferiores a 10 micrómetros que permanecen en suspensión en la atmósfera durante tiempos de al menos unas horas, que pueden tener naturaleza muy diferente y ser de origen natural o antropogénico. Tienen influencia directa en el clima, ya que pueden dispersar la luz (ampliando el albedo) o absorber su radiación (como es el caso del carbono negro), e indirecta, ya que pueden actuar como núcleos de condensación de nubes y, entonces, alterar las propiedades reflectivas de estas. 

	Albedo: Fracción de la radiación solar que es reflejada por una superficie, expresado como porcentaje. El albedo terrestre resulta de la integración de los albedos de las superficies sobre las que la radiación solar incide (principalmente océanos, bosques, desiertos, nubes, aerosoles, hielo y nieve).

	Cambio climático: Modificación en el estado del sistema climático que puede ser identificada mediante cambios en la media o la variabilidad de los parámetros climáticos que lo definen (temperatura, precipitación, etcétera). Esta modificación puede estar inducida por causas diferentes, que son capaces de modificar el balance energético terrestre o bien la distribución regional de la energía. En la historia de la Tierra, los cambios climáticos han sido la regla, no la excepción, y se han producido a escalas temporales muy diferentes (de décadas a millones de años).

	Cambio climático abrupto: Cambio en el sistema climático de gran envergadura, que se produce en un lapso de tiempo muy breve, normalmente unas pocas décadas o siglos, y que persiste durante siglos o milenios. Las oscilaciones de Dansgaard-Oeschger durante la última glaciación, asociadas a cambios en la circulación oceánica del Atlántico Norte, son excelentes ejemplos.

    Carbono negro: Tipo de aerosol que presenta una fuerte absorción de la radiación solar, y que deriva, entre otros procesos, de la combustión incompleta de algunos hidrocarburos. Genera un forzamiento positivo en el sistema climático (calentamiento).

	Casquete polar: Son masas de hielo de grandes dimensiones que se desarrollan en las zonas continentales polares por la acumulación continuada, durante decenas de miles de años, de nieve. Su nombre hace referencia a su forma de casquete, con un perfil ligeramente convexo y topografía muy plana, claramente independiente de la topografía subyacente. En la actualidad se localizan en la Antártida (13,5 millones de km2) y Groenlandia (1,7 millones de km2), con espesores que superan los 3000 metros. En los casquetes existe un movimiento continuo y lento de las masas de hielo, que se acelera en las partes exteriores. También reciben el nombre de inlandsis (en danés, «hielo interior»).

    Circulación termohalina: Circulación oceánica a gran escala que tiene su origen en la transformación de las aguas superficiales poco densas en aguas intermedias y profundas de mayor densidad, que ocurre en las zonas polares, y el proceso contrario, mucho más difuso y extendido regionalmente. Los cambios en la densidad de las aguas vienen determinados de forma primordial por variaciones en su salinidad y su temperatura, si bien otros factores, como los vientos, las mareas, la presencia de banquisas de hielo y la configuración batimétrica de los océanos influyen en su configuración.

	Clima: En sentido estricto, se refiere a una caracterización estadística de las variables meteorológicas de una región, en términos de valores medios y variabilidad, y referida a un intervalo de tiempo dado, que puede ser desde muy breve (meses) a muy prolongado (miles o millones de años). La Organización Meteorológica Mundial fija en treinta años el período para el análisis estadístico de las variables (temperatura, precipitación, viento, etcétera) que permite definir una normal climatológica. En sentido amplio, el término clima se usa para definir el estado del sistema climático. 

	Efecto invernadero: Proceso radiativo que tiene lugar en la atmósfera como consecuencia de absorción de radiación infrarroja (calor) por parte de los gases de efecto invernadero, las nubes y, en menor proporción, ciertos aerosoles. La absorción de la radiación emitida desde la superficie terrestre (y desde cualquier punto de la atmósfera) condiciona una retención energética en las capas más bajas de la atmósfera, que determina que la temperatura sea netamente superior a lo que cabría esperar si este proceso no existiese. Los compuestos que absorben la radiación la vuelven a emitir en todas las direcciones, pero la cantidad neta emitida al espacio es inferior a la que se hubiese producido en ausencia de los mismos, dada la disminución de la temperatura del aire con la altura y el consiguiente debilitamiento de la emisión. El proceso podría asimilarse al que produce una manta sobre nuestro cuerpo. 

	Forzamiento climático: Cambio en el flujo neto de radiación (diferencia entre la radiación solar absorbida por el sistema climático y la radiación a su vez emitida por este) producido por un factor de cambio climático, como una variación en el efecto invernadero, en la radiación solar o en el albedo terrestre. Se expresa en w/m2, y tiene valores positivos cuando el cambio es a favor del calentamiento. 

	Gases de efecto invernadero: Constituyentes gaseosos de la atmósfera que absorben y emiten radiación infrarroja (calor) en longitudes de onda específicas del espectro de emisión de la superficie terrestre y de la propia atmósfera. El vapor de agua (H2O), el dióxido de carbono (CO2), el metano (CH4), el óxido nitroso (N2O) y el ozono (O3) son los principales responsables del efecto invernadero terrestre. A ellos se les suma una serie de gases sintéticos, como los CFC (clorofluorocarbonos), HFC (hidrofluorocarbonos), PFC (perfluorocarbonos) y el hexafluoruro de azufre (SF6), que son potentes gases de efecto invernadero aun en pequeñas proporciones. 

	Grandes Provincias Ígneas: Son enormes acumulaciones de rocas volcánicas y plutónicas resultado de la extrusión masiva de material desde el interior de la Tierra durante episodios de excepcional actividad ígnea. Alcanzan extensiones de millones de kilómetros cuadrados y volúmenes del orden de un millón de kilómetros cúbicos. En muchos casos, la fase de actividad magmática principal es muy «rápida», ya que puede durar miles o decenas de miles de años. Su influencia en el clima terrestre ha sido enorme, al producir grandes emisiones de dióxido de carbono y otros gases a la atmósfera, en un lapso de tiempo relativamente breve. Muchos períodos hipertermales tienen su origen en esas perturbaciones del efecto invernadero. Con frecuencia se utiliza el nombre en inglés y, sobre todo, su acrónimo (Large Igneous Province, LIP).

    Greenhouse: Escenario climático por el que ha pasado sucesivas veces la Tierra a lo largo de su historia y que está caracterizado por la ausencia de casquetes polares. Define largos períodos de la historia terrestre caracterizados por un elevado nivel del mar, alta temperatura media, y menor gradiente térmico entre ecuador y polos.

	Hidratos de gas: Se trata de estructuras sólidas comparables al hielo, en las que las moléculas de metano están atrapadas en una red cristalina de moléculas de agua. El CH4 supone un 13,4 % de la masa del hidrato. Se encuentran ligados a los sedimentos de las plataformas continentales y en las capas profundas del permafrost. La cantidad de metano atrapado en los hidratos de gas en la actualidad puede superar las 10 000 gigatoneladas de carbono. También se los conoce con el nombre de clatratos.

	Hielo marino: Hielo que se encuentra sobre el agua marina y que deriva de su congelación. Cuando está fijado a la costa conforma la banquisa. Debe diferenciarse del hielo glaciar, que se acumula sobre los continentes a partir de precipitación de nieve. 

	Holoceno: Época más reciente de la escala del tiempo geológico, que coincide con el presente período interglacial, y se extiende desde hace 11 700 años hasta la actualidad.

    Ice-house: Escenario climático por el que ha pasado sucesivas veces la Tierra a lo largo de su historia y que está caracterizado por la presencia de, al menos, un gran casquete polar. En la actualidad, vivimos en un intervalo relativamente cálido (interglacial) dentro de una prolongada etapa de ice-house, que se inició hace unos 33 millones de años. 

	Isótopo estable: Cada una de las formas atómicas estables (no radiactivas) de un elemento caracterizadas por tener el mismo número de protones pero diferente número de electrones. Normalmente se denominan con el nombre del elemento precedido del número másico (por ejemplo, el carbono tiene dos isótopos estables el 12C y el 13C). Los isótopos de un mismo elemento sufren un fraccionamiento (reparto) durante las reacciones químicas y los cambios de fase que depende de parámetros fisicoquímicos o biológicos existentes durante el proceso. Este fraccionamiento determina que la composición isotópica de un compuesto refleje esos parámetros del momento del proceso formativo, y convierte a los isótopos estables en una herramienta muy útil en la reconstrucción de las condiciones ambientales y climáticas del pasado. Los isótopos estables más utilizados en paleoclimatología son los del oxígeno y el carbono. 

    Modelo climático: Representación numérica del sistema climático basada en las propiedades físicas, químicas y biológicas de sus componentes, sus interacciones y sus realimentaciones. Existen diversos tipos de modelos climáticos, que se clasifican según su complejidad. Los más sencillos son uni o bidimensionales y conforman versiones muy simplificadas del sistema climático (o de una de sus partes), aunque son muy ágiles y de gran utilidad para determinados supuestos. En el extremo opuesto se sitúan los modelos de circulación general, altamente complejos, que intentan incorporar el mayor número de características relevantes del sistema climático con la mejor resolución posible. Estos modelos requieren de una gran potencia computacional, ya que deben realizar una enorme cantidad de cálculos en poco tiempo, y consideran los procesos tridimensionales de la atmósfera, el océano y la superficie continental, y las interacciones entre estos subsistemas. Los modelos son la herramienta fundamental de la predicción climática, aunque también contribuyen decisivamente en la comprensión de los cambios climáticos del pasado.

    Monzón: Régimen estacional de las áreas tropicales y subtropicales definido por una inversión en el sentido de los vientos y por las precipitaciones que lleva asociada dicha inversión. 

    Paleoclima: Término usado para referirse al clima de períodos anteriores al desarrollo de instrumentos de medida, que incluye el tiempo histórico y el geológico. Los datos de esos climas son inferidos a partir de indicadores paleoclimáticos o proxies. 

    Permafrost: Suelo, sedimento o roca que permanece congelado en el tiempo (normalmente se considera un mínimo de dos años). El grosor del permafrost puede llegar a ser de decenas o cientos de metros, pero para ello se requieren miles o decenas de miles de años. El permafrost es un importante almacén de carbono, incluido el hidrato de gas.

	Proyección climática: Simulación generada mediante un modelo climático en respuesta a un escenario hipotético de condiciones futuras en las concentraciones de gases de efecto invernadero y aerosoles. 

	Realimentación climática: Proceso por el cual un cambio en un parámetro climático desencadena otros procesos que conducen, a su vez, a una modificación del primero. Se habla de realimentación positiva cuando el segundo mecanismo amplifica la perturbación inicial, y de realimentación negativa cuando lo atenúa o debilita.

	Sensibilidad climática: En sentido estricto y siguiendo los informes del IPCC, la sensibilidad climática está definida por el cambio en la temperatura media de la superficie terrestre (en grados centígrados) que produciría una duplicación (2x) de la concentración de dióxido de carbono (o de una combinación equivalente de dióxido de carbono y otros gases de efecto invernadero). En sentido amplio se usa como equivalente a la mayor o menor respuesta del sistema climático a una perturbación en el balance energético.

    Sistema climático: Sistema altamente complejo que engloba cinco componentes: la atmósfera, la hidrosfera, la criosfera, la litosfera (rocas y suelos) y la biosfera (los seres vivos), así como las interacciones que se producen entre ellos. El sistema climático evoluciona en el tiempo bajo la influencia de su propia dinámica interna y también en respuesta a factores de forzamiento como los cambios en la radiación solar, la actividad volcánica inusual o, en la época más reciente, la actividad antropogénica. 
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Notas

            
 1.  Debemos tener en cuenta que el registro instrumental de las variables que definen el clima (como la temperatura o las precipitaciones) se limita, en el mejor de los casos, a los últimos 150 años. Si hablamos de medidas directas de la radiación solar o de la composición atmosférica, el registro es todavía más corto. Desgraciadamente son lapsos temporales demasiado breves para contextualizar el cambio climático actual o conocer los que ocurrieron en el pasado.

2.  También denominado «forzamiento radiativo». Ambas se basan en la traducción (muy literal pero muy arraigada) de la palabra inglesa forcing.

 3.     Kiehl y Trenberth (1997). Bull. Amer. Meteorol. Soc. 78, 197-208.

 4.     Held y Soden (2000). Annu. Rev. Energy Environ. 25, 441-475.

 5.     Fuente: IPCC (2013). www.ipcc.ch

 6.     Incluye las emisiones de la quema de combustibles, la actividad industrial y los cambios en el uso del suelo. Fuente: Carbon Budget 2018. www.globalcarbonproject.org 

 7.    También se los conoce como «eventos hot-house».

 8. Thomas y Shakelton (1996). Geol. Soc. London Spec. Publ. 101, 401-441.

9.     Un aspecto clave para caracterizar cualquier cambio climático es conocer la rapidez de los procesos que lo definen. La datación de los hipertermales está suponiendo un gran reto, dada su lejanía en el tiempo. En los últimos años, sin embargo, y gracias a los espectaculares avances en las técnicas radiométricas y estratigráficas de datación, los progresos han sido extraordinarios.

10.     También conocidos como clatratos. Se trata de estructuras sólidas comparables al hielo, en las que las moléculas de metano están atrapadas en una red cristalina de moléculas de agua. El metano (CH4) supone un 13,4 % de la masa del hidrato.

11.     Hoy en día la cantidad de metano almacenada en los fondos marinos en forma de hidratos de gas se estima entre 2500 y 10 000 GtC, según diferentes autores. Es una cantidad más que respetable si la comparamos con, por ejemplo, las reservas convencionales de gas (unas 230 GtC) o de todos los hidrocarburos (4000-5000 GtC). Volveremos a este tema en el capítulo final del libro.

12. La cantidad de carbono que tenemos en la actualidad en este almacén supera las 1600 GtC (Tarnocai et al. 2009, Glob. Biogeochem. Cycles 23, GB2023), solo en el hemisferio norte. Es posible que la cantidad de carbono en los suelos cubiertos por el hielo en la Antártida sea mucho mayor: 21 000 GtC. (Walgham et al., 2012, Nature 488, 633-637).

13.     Bowen et al. (2015). Nature Geoscience 8, 44-47.

14.     Zachos et al. (2005) Science 308, 16011-16015.

15.     Clarkson et al. (2015). Science 348. 229-231.

16.    Marshall (2012): The Cryosphere. Princeton University Press.

17.     La relación entre los cambios climáticos que determinaban las glaciaciones y la órbita terrestre se explica en el marco de la teoría astronómica del cambio climático (o también teoría de Milankovitch). La idea de las posibles conexiones entre cambio climático y órbita terrestre tiene su origen en el siglo xix, pero fue el ingeniero civil y astrónomo serbio Milutin Milankovitch (1879-1958) quien la desarrolló plenamente mediante el cálculo de los cambios que inducen la precesión, la excentricidad y la oblicuidad en la insolación que recibe cada lugar de la Tierra en cada momento del año. Este científico falleció con el convencimiento de que su hipótesis era cierta, pero que nunca podría ser demostrada. Solo hubo que esperar dieciséis años para que los datos paleoclimáticos la ratificasen.

18.     Lambeck et al. (2014). PNAS 111, 15296-15303.

19.     Mahowald et al. 1999. J. Geophys. Res. 104(D13), 15895-15916.

20.     Precisamente, en el mundo actual el proceso es en sentido contrario. El calentamiento de las aguas marinas superficiales del océano está reduciendo la capacidad de absorción de dióxido de carbono de los océanos, lo que supone un problema añadido a las emisiones antropogénicas de este gas.

21.     Este proceso, de difícil cuantificación en el pasado, puede ser muy significativo en las fases de calentamiento rápido que marcan una deglaciación, y es un motivo de creciente preocupación en la situación climática actual, donde el calentamiento del Ártico está generando ya, aunque de forma solo incipiente, una fusión rápida del permafrost del área circundante y la consiguiente liberación del carbono atrapado.

22.     Hansen et al. (2008). Open Atmospheric Science Journal 2, 217-231.

23.     Los episodios de calentamiento abrupto del último período glacial fueron descritos en Groenlandia por vez primera en 1969 por el paleoclimatólogo danés Willi Dansgaard (1922-2011). Las evidencias entonces eran tenues. En un sondeo posterior, ya en la década de 1980, W. Dansgaard y su colega suizo Hans Oeschger (1927-1998), junto con otros colaboradores, confirmaron su existencia y sentaron las bases de un nuevo campo de investigación: el cambio climático abrupto. 

24.     El adjetivo termohalino deriva de termo-, referido a «temperatura», y -halino, referido a «salinidad» (contenido en sales disueltas), factores que determinan la densidad del agua marina.

25.     1 petavatio (Pw) de potencia equivale a 1000 billones de vatios (w).

26.     Rahmstorf (2006). Encyclopedia of Quaternary Sciences, Elsevier.

27.     En honor al trabajo del geólogo alemán Hartmut Heinrich (1952) publicado en 1988, en el que se descubría la existencia de estos niveles «glacioderivados» en los sedimentos del Atlántico correspondientes a la última glaciación.  

28.     Desde hace algunos años se discute la posibilidad de incluir un nuevo período en la escala de los tiempos geológicos, que es el Antropoceno. Este término fue propuesto en el año 2000 por el premio Nobel Paul Crutzen para referirse a siglos más recientes, en los que la influencia de las actividades humanas sobre la Tierra habría sido muy significativa. Aunque el término es en sí muy intuitivo y una parte de la comunidad científica debate acaloradamente sobre su significado y la posible fecha de su inicio (primeras pruebas nucleares, Revolución Industrial, aparición de la agricultura, etcétera.), otra parte pone en duda que ese intervalo tenga entidad suficiente como para crear una nueva unidad geológica y, por tanto, también la necesidad real de definirla. Su uso como unidad informal, sin embargo, está tomando mucha fuerza. 

29.     El nombre se debe al género Dryas octopetala, una flor ártico-alpina de la familia Rosaceae, típica de ecosistemas de tundra o alta montaña. El polen de esta flor es abundante en las capas de sedimentos que se generaron en Centroeuropa durante episodios de frío intenso, como el Dryas Reciente. 

30.     Balter (2010). Science 327(5964), 404-406.

31.     Aunque se acepta que el proceso que determina el Dryas Reciente es la entrada masiva y repentina en el Atlántico Norte de agua dulce procedente de la fusión glaciar, se debate sobre cómo llegó esa agua hasta la zona de formación de aguas profundas, en medio del Atlántico. La idea original de W. Broecker y sus colaboradores, publicada en 1989, era que ese drenaje se produjo a través del río San Lorenzo, en el este de Norteamérica. Los modelos climáticos más recientes, sin embargo, apuntan a que tuvo lugar de forma fundamental a través del río Mackenzie, en el noreste de Canadá, y que las aguas dulces fueron, ya en el océano, redistribuidas por corrientes hasta la zona crítica del hundimiento de las aguas oceánicas. 

32.     Sepulchre et al. (2008) Global and Planetary Change 61, 41-48.

33.     En aras de una mayor claridad, para las fechas de los últimos cinco milenios utilizaremos el calendario gregoriano u occidental (a. C.: antes de Cristo; d. C.: después de Cristo)

34.     Curiosamente, esta información nos la aporta el estudio de los sedimentos marinos de edad Holocena en zonas próximas a la costa occidental africana: allí, P. de Menocal y colaboradores descubrieron un incremento súbito del polvo procedente del desierto hace 5550 años que se mantiene hasta hoy. La cantidad de polvo en los sedimentos es inversamente proporcional a la cubierta vegetal del área de procedencia. Los registros de polen fósil encontrados en los antiguos depósitos lacustres confirman ese estudio desde otra perspectiva: los cambios abruptos en la vegetación. 

35.     Dutton et al. (2012). Science 337, 216-219.

36.     Esta sensibilidad del hielo polar, del nivel del mar y las corrientes oceánicas a una subida de la temperatura global de 1-2 °C tiene serias implicaciones para el clima actual, ya que las previsiones más optimistas sitúan en ese rango de temperaturas el calentamiento global del siglo xxi. 

37.     Kriviva et al. (2010) Jour. Geophys. Research 115(A12) , 2156-2202. 

38.     De igual modo, si retrocedemos aún más en el tiempo encontramos mínimos muy importantes en torno a 2400, 2800, 4800 y 5500 años atrás, épocas claramente caracterizadas por enfriamiento climático (como también hemos analizado en los apartados previos).

39.     Fuente: www.earthobservatory.nasa.gov

40.     McCormick et al. (1995) Nature 373, 399-404. 

41.     Los CFC son tristemente famosos por otro problema ambiental global de primer orden: el «agujero de la capa de ozono». Su papel fundamental en la destrucción masiva del ozono estratosférico antártico derivó en el Protocolo de Montreal, un tratado internacional firmado en 1987 que acordaba el cese de su producción y su reemplazo por compuestos no destructores de ozono como los HFC. A pesar del fin en su producción, los CFC ya emitidos permanecerán en la atmósfera durante décadas o siglos, lo que implica que el ozono estratosférico tardará mucho tiempo en volver a una situación «normal». Paralelamente, tanto los CFC como los HFC que los han reemplazado son potentes gases de efecto invernadero.   

42.     Wild (2012). Bull. Amer. Meteor. Soc. 93, 27-37. 

43.     Aunque el retroceso puede considerarse generalizado en ambos hemisferios, existen algunos glaciares que no siguen esa pauta, y que incluso están creciendo. Esto es debido a su casuística local: corresponden a zonas donde las temperaturas no aumentaron lo suficiente como para generar una ablación rápida y, sin embargo, sí incrementaron las precipitaciones (en forma de nieve). El balance de acumulación de hielo en estos casos puede ser muy positivo.

44.     Frazer et al. (2016), Geophysical Research Letters.

45.     Scherer y colab. (1998). Science 281:82-85.

46.     Watson et al. (2015) Nature Climate Change 5, 565-568 (2015) doi:10.1038/nclimate2635

47.     Fuente: IPCC, 2014 (www.ipcc.ch).

48.     Curry y colab. (2003) Nature 426:826-829.

49.     Smeed y colab. (2014). Ocean Science 10: 29-38.

50.    Global Carbon Project, (2018) (www.globalcarbonproject.org).

51.     Las RCP han sustituido a los «escenarios de emisiones» que alimentaron los modelos climáticos durante años y sirvieron de base para sucesivos informes del IPCC. El propio IPCC propone este cambio en 2007, y las proyecciones de los modelos recogidas en su Quinto Informe de Evaluación (AR5), publicado en 2013-2014, se basan en ellas. 

52.     IPCC (2013). Climate Change 2013 - The Physical Science Basis. www.ipcc.ch

53.     El IPCC (AR5) define una perturbación climática como irreversible cuando el tiempo de recuperación natural de la situación previa es significativamente más largo que el que ha tardado en producirse. En ese sentido, la mayoría de los aspectos del cambio climático resultante de las emisiones de dióxido de carbono son irreversibles, debido en gran medida al largo tiempo de permanencia del dióxido de carbono en la atmósfera. Pero en este apartado se evalúan los aspectos de la irreversibilidad en el contexto de los cambios, generalmente abruptos, derivados de un comportamiento no lineal del sistema o una de sus partes, en los que, aunque el forzamiento inicial que lo produjo ya no exista o se haya revertido, no se produce un retorno consecuente hacia las condiciones normales. 

54.     Dutton et al. (2012). Science 337, 216-219.

55.     Dolman et al. (2010) Ambio 39, 402-412.

56.     Dorrepaal et al. (2009). Nature 460, 616-619.

57.     Reagan y Moridis (2007). Geophys. Res. Lett. 34, L22709.

58.     Brookey et al. (2008). En: Abrupt Climate Change. U.S. Geological Survey, 163-201.

59.    El CO2 alcanza un estado de fluido supercrítico a 72,8 atmósferas de presión y 31,1 oC de temperatura. Una vez superadas estas condiciones tiene un comportamiento híbrido entre un gas y un líquido, y puede comprimirse fácilmente.



OEBPS/Images/FIGURA-5.png
Final de la Holoceno

Glaciacion
Dryas Vadla
Reciente

Jl i ﬁ “estabilidad
climatica™

Evento

Frio

82ka

16000 12000 8000 4000

Afios antes del presente

Temperatura (°C)





OEBPS/Images/campana1.png
Frecuencia

Frecuencia

incremento de la temperatura media

- Temperatura +

incremento de la variabilidad

¥

- Temperatura +





OEBPS/Images/logo_peq.png





OEBPS/Images/CAJA-5.png





OEBPS/Images/Fig_9_NUEVA_2019.png
11

» | Temperatura global
°* 1 desde 1880

0s
0.7
0.6
05
04
03
0.2
0.1
o
01
02
03
04
05
06
1880 1900 1920 1940 1960 1980 2000 2020
Afio






OEBPS/Images/icons8-facebook-50.png





OEBPS/Images/icons8-instagram-old-50.png





cover.jpeg
Entender el pasado para corregir el futuro.
Una vision cientifica sobre laemergencia climatica

books





OEBPS/Images/FIGURA-6.png
Optimo

del Bronce

Calido
Romano

Deterioro
Medieval

Calido Pequefia
Medieval " LR

de Hielo

|

10
08
06

o o o
gee
peratura (°C)

o
m|

5
2
Tel

-2000

-1500

-1000

-500

500

1000 1500

o

2000





OEBPS/Images/CAJA-4.png





OEBPS/Images/hellhell.png
et

s

7






OEBPS/Images/CAJA-10.png





OEBPS/Images/logo_completo.png
Shacklet@n

— b ook s—





OEBPS/Images/FIGURA-2.png
B Interglaciales
O Méximos glaciales

-
]

Volumen de hielo
en los polos

+

-

800000 700000 600000 500000 400000 300000 200000 100000
Afios antes del presente





OEBPS/Images/pg54.png





OEBPS/Images/FIGURA-7.png
Irradiancia Solar

§ 8 LA R e

5000 000 3000 2000

ARios antes del presente





OEBPS/Images/Estalagmita_pag_10_libro.png





OEBPS/Images/CAJA-3.png





OEBPS/Images/Pinatubo_early_eruption_1991.png





OEBPS/Images/FIGURA-3.png
(ppm)
300

280
260
240
20
200
180

Inlerglaclales

\
\
WA «WJI )

Temperatura

.éaa«b;,ﬂNbB

(ppb)
800

400000

300000 200000 100000 0

Afios antes del presente





OEBPS/Images/fig_vapor_de_agua_para_p_g_19_GRISES.png
w Vapor de agua

o ——— (junio 2019)





OEBPS/Images/Memorias_del_clima_de_Shackleton1.png
Circulacién Termohalina

formacion de
aguas profundas

“corriente
somera

corriente
profunda

. formacion de
aguas profundas.





OEBPS/Images/FIGURA-1.png
T T
300 200 100 )

* hipertermales Millones de afios (antes del presente)






OEBPS/Images/CAJA-7.png





OEBPS/Images/FIGURA-4.png
Eemiense.

W,

120000

I

|

(|

Ultimo Intervalo Glacial
Temperaturas en Groenlandia

o, “n‘n” [
(M L

‘JJ\ AW

tiW

Ly

100.000 80.000  60.000  40.000
Afios antes del presente

Holoceno | -

“J
M

20.000

0

®

R I O

Temperatura (°C)





OEBPS/Images/captura_pantalla.png
Orbita terrestre

—~ 7

Equinoccio
20 Marzo

Tierra

Sol / Perielio (3 Enero)
1521l g €y . 1471milkm
A (et Fos g @ ==

Centro dela elipse

Solsticio
21 Diciembre

Equinoccio
22 Septiembre

ETD

Excentricidad de la orbita

Precesion del eje Oblicuidad





OEBPS/Images/shutterstock_324590720.png





OEBPS/Images/Fig_8_NUEVA_2019.png
€0,(Gt C)

“0 ¢ a, Emisiones
acumuladas de €O,
(combustibles

fésiles y cemento)

T
A
g -
S b Emisiones
)1 anuales de €O,
(combustibles
“ fosiles y cemento)
wo w0 om0 oo im0 195 xw ;o0 ;0 o5 00
Afio Afio
12 -
11 ¢ Emisiones anuales de CO, Produccién
(quema de combustibles fosiles, de cemento

10 - cambios de uso del suelo,
produccién de cemento
y antorchas de gas en refinerias)

Antorchas
; de gas

Carbén

Cambios en el uso del suelo

1860 1880 1900 1920 1940 1960 1980 2000 2020
Afio





OEBPS/Images/shutterstock_626851424.png





OEBPS/Images/icons8-twitter-50.png





