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Preguntas frecuentes

Esta parte contiene una compilacion de las preguntas frecuentes incluidas en los capitulos del informe de base.
Cuando se hace referencia a una pregunta frecuente especifica, sirvase remitirse al capitulo del informe del que se
toma la pregunta (por ejemplo, la PF 3.1 es parte del capitulo 3).
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Preguntas frecuentes

PF 1.1 | {Por qué no se ha reducido la gama de proyecciones de la temperatura si ha aumentado

la comprension del sistema climatico?

Los modelos utilizados para calcular las proyecciones de la temperatura del IPCC coinciden en el rumbo que seguirdn
los cambios globales en el futuro. Sin embargo, no es posible predecir con precision la envergadura proyectada de esos
cambios. La variedad de trayectorias posibles que las tasas de emision de gases de efecto invernadero pueden seguir, sumada
al conocimiento insuficiente de algunos procesos fisicos subyacentes, dificultan su modelizacion. Esas incertidumbres,
combinadas con la variabilidad climdtica natural interanual, producen un “intervalo de incertidumbre” en las proyecciones
de la temperatura.

No es materialmente posible reducir el intervalo de incertidumbre vinculado a las proyecciones de las emisiones de los
precursores de los gases de efecto invernadero y aerosoles (que dependen de las proyecciones de las condiciones sociales
y econdmicas en el futuro). No obstante, una mejor comprension y unos modelos climaticos perfeccionados, junto con
limitaciones de las observaciones, podrian reducir el intervalo de incertidumbre de algunos factores que repercuten en la
respuesta del clima a esos cambios en las emisiones. Con todo, este es un proceso lento, dada la complejidad del sistema
climatico (PF 1.1, figura 1).

Desde el ultimo informe de evaluacién del IPCC, la climatologia ha logrado numerosos avances significativos gracias a las
mejoras en las mediciones y los analisis de datos de los sistemas de la criosfera, la atmosfera, la tierra, la biosfera y los
océanos. Ademas, los cientificos tienen un mayor conocimiento y disponen de mejores herramientas para modelizar la
funcién de las nubes, el hielo marino, los aerosoles, la mezcla oceanica a pequeria escala y el ciclo del carbono, entre otros
procesos. El mayor nimero de observaciones de que se dispone actualmente permite una evaluacién mas rigurosa de los
modelos y una mejor limitacion de las proyecciones. Por ejemplo, a medida que los modelos y los andlisis de observaciones
han ido mejorando, las proyecciones de la elevacién del nivel del mar han ganado precisién, equilibrando el balance de
la elevacion del nivel del mar actual.

A pesar de estos avances, aun existe una gama de posibles proyecciones del clima global y regional futuro (lo que los
cientificos denominan “intervalo de incertidumbre”). Estos intervalos de incertidumbre son especificos de la variable
considerada (por ejemplo, precipitaciéon o bien temperatura) y de la extensién espacial y temporal (por ejemplo, promedios
regionales o bien promedios globales). La incertidumbre en las proyecciones climaticas se deriva de la variabilidad natural
y de las tasas de emision en el futuro y de la respuesta del clima a ellas. También puede derivarse de carencias de exactitud
en las representaciones de algunos procesos conocidos y de la exclusidon de algunos procesos en los modelos.

Debido a la naturaleza cadtica del sistema climatico, existen limites fundamentales en relaciéon con la precision con que
se pueden realizar proyecciones de las temperaturas anuales. Asimismo, las proyecciones decenales son sensibles a las
condiciones imperantes, como la temperatura de las profundidades del océano, menos conocida. Parte de la variabilidad
natural a lo largo de decenios se debe a las interacciones entre el océano, la atmdsfera, la tierra, la biosfera y la criosfera, y
también estd vinculada a fenémenos tales como El Nifio-Oscilacion del Sur (ENOS) y la Oscilacion del Atlantico Norte (OAN)
(para mas detalles sobre los patrones e indices de la variabilidad climatica, véase el recuadro 2.5).

Las erupciones volcanicas y las variaciones de la radiacion solar, aunque estan sometidas a forzamientos externos y pueden
explicarse, también contribuyen a la variabilidad natural. Esta variabilidad natural puede considerarse como parte del
“ruido” presente en el registro climatico, que constituye el marco en el que se detecta la “sefial” del cambio climatico
antropégeno.

La variabilidad natural tiene mayor incidencia en la incertidumbre a escala regional y local que a escala continental o
global. Es inherente al sistema Tierra y un mayor conocimiento sobre ella no elimina las incertidumbres que acarrea.
Aun asi, es posible realizar algunos avances, especialmente en las proyecciones para los préximos afos, gracias a los
desarrollos en el conocimiento de, por ejemplo, el estado y los procesos de la criosfera y el océano. Esta es un area activa
de investigacién. Cuando las variables climaticas se promedian a lo largo de escalas temporales decenales o mas largas, la
importancia relativa de la variabilidad interna disminuye. De este modo, las sefiales a largo plazo se vuelven mas evidentes
(PF 1.1, figura 1). Esta perspectiva a largo plazo se ajusta a una definicion comun de clima como un promedio de 30 afios.

Una segunda fuente de incertidumbre proviene de las numerosas trayectorias posibles que las futuras tasas de emision
de los precursores de los gases de efecto invernadero y los aerosoles pueden seguir, asi como de las tendencias del uso
del suelo en el futuro. A pesar de ello, las proyecciones climaticas se realizan sobre la base de datos de estas variables.
Para obtener estas estimaciones, los cientificos consideran varios escenarios alternativos para la sociedad humana en el
futuro en términos de cambios demograficos, econémicos y tecnolégicos y de elecciones politicas. Luego, calculan las
emisiones posibles para cada escenario. El IPCC comparte estas estimaciones con los responsables de politicas y, de este
modo, las proyecciones climaticas para diferentes escenarios de emisiones pueden tener utilidad, puesto que muestran
las posibles consecuencias climaticas de las diferentes decisiones de politicas. Estos escenarios estan concebidos para que
sean compatibles con toda la gama de escenarios de emisiones descritos en las publicaciones cientificas actuales, con o sin
politica climatica, y, como tales, se han disefiado para mostrar la incertidumbre en escenarios futuros.

(continda en la pagina siguiente)
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PF 1.1 (continuacién)

Las proyecciones para los proximos afos y decenios son sensibles a las emisiones de compuestos de corta vida, como
los aerosoles y el metano. Por el contrario, las proyecciones para periodos mas largos son mas sensibles a escenarios
alternativos con emisiones de gases de efecto invernadero de larga vida. Aunque se logren progresos en climatologia,
estas incertidumbres sujetas al escenario no disminuiran; de hecho, constituiran la principal fuente de incertidumbre de
las proyecciones a escalas temporales mas largas (por ejemplo, para 2100) (PF 1.1, figura 1).

Por ultimo, también contribuye al intervalo de incertidumbre nuestro conocimiento insuficiente sobre la manera en
que el clima responderd ante las emisiones antropdgenas y el cambio de uso del suelo en el futuro. Para estimar esta
respuesta, los cientificos se sirven principalmente de modelos informaticos sobre el clima global. Existen varias docenas
de modelos sobre el clima global, elaborados por grupos de cientificos de todo el mundo. Todos los modelos se basan
en los mismos principios fisicos, pero el caracter sumamente complejo del sistema climatico hace necesario el uso de
algunas aproximaciones. Los grupos de cientificos eligen aproximaciones ligeramente diferentes para representar procesos
especificos en la atmésfera, como las nubes. Asi pues, se obtienen diferencias en las proyecciones climaticas creadas con
modelos diferentes. Esta contribucién al intervalo de incertidumbre se conoce como “incertidumbre de la respuesta” o
“incertidumbre del modelo”.

La complejidad del sistema Tierra implica que el clima futuro puede seguir muchos escenarios diferentes sin dejar de ser
conforme al conocimiento y a los modelos actuales. A medida que los registros de observaciones se amplien y los modelos
se perfeccionen, los investigadores deberian poder, dentro de los limites de la variabilidad natural, acortar ese intervalo
en la temperatura probable de los préximos decenios (PF 1.1, figura 1). También es posible utilizar informacion sobre el
estado actual de los océanos y la criosfera para producir mejores proyecciones para los préximos afios.

Los avances cientificos permitirdn afiadir nuevos procesos geofisicos a los modelos climaticos y mejorar las representaciones
de los que ya estan incluidos. Puede parecer que con estos desarrollos aumentan las estimaciones de la incertidumbre de
la respuesta climatica obtenidas con modelos, pero tales aumentos simplemente reflejan la cuantificacion de las fuentes de
incertidumbre que no se habian medido previamente (PF 1.1, figura 1). Cuantos mas procesos importantes se afiadan, menor
serd la influencia de los procesos no cuantificados y, por consiguiente, el nivel de confianza en las proyecciones serd mayor.
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PF 1.1, figura 1 | Diagrama esquemético que muestra la importancia relativa de diferentes incertidumbres y su evolucion en el tiempo. a) Cambio de la temperatura
media en superficie decenal (°C) del registro historico (linea negra), con estimaciones de la incertidumbre obtenidas con modelos climaticos para el periodo histérico
(en gris), junto con las proyecciones climaticas y la incertidumbre futuras. Los valores estan normalizados por promedios de 1961 a 1980. La variabilidad natural (en
naranja) se obtiene a partir de la variabilidad interanual de los modelos y se supone constante en el tiempo. La incertidumbre de emisiones (en verde) se calcula como
la diferencia media de los modelos en las proyecciones de distintos escenarios. La incertidumbre de la respuesta climatica (en azul) se basa en la dispersion de los
modelos climéticos, junto con las incertidumbres afadidas del ciclo del carbono, asi como en estimaciones aproximadas de la incertidumbre adicional derivada de
procesos mal modelados. Basado en Hawkins y Sutton (2011) y Huntingford y otros (2009). b) Puede parecer que la incertidumbre de la respuesta climatica aumenta
cuando se descubre que un proceso nuevo es pertinente, pero tales aumentos reflejan la cuantificacion de la incertidumbre que no se ha medido previamente.
) La incertidumbre de la respuesta climatica puede disminuir como resultado de mejoras al modelo y limitaciones observacionales adicionales. El intervalo de
incertidumbre dado de un 90% implica que se estima con una probabilidad del 90% que la temperatura se encuentra en ese intervalo.



Preguntas frecuentes

Preguntas frecyentes . . .
PF 2.1 | ;Cémo se sabe que se ha producido un calentamiento de la Tierra?

Las evidencias del calentamiento de la Tierra proceden de multiples indicadores climaticos independientes, desde lo mds alto
de la atmdsfera hasta las mayores profundidades del océano. Cabe mencionar, entre otros, los cambios de las temperaturas
en superficie, atmosféricas y ocednicas, asi como los cambios en los glaciares, la cubierta de nieve, el hielo marino, el nivel del
mar y el vapor de agua atmosfeérico. Los cientificos de todo el mundo han verificado en numerosas ocasiones estas evidencias
de forma independiente. No cabe ninguna duda de que se ha producido un calentamiento de la Tierra desde el siglo XIX.

A menudo el debate sobre el calentamiento del clima se centra en los sesgos residuales que podrian contener los registros
de temperatura obtenidos en estaciones meteoroldgicas terrestres. Estos registros son muy importantes, pero solo
representan un indicador de los cambios en el sistema climatico. Una amplia gama de mediciones fisicamente coherentes de
muchos otros elementos del sistema climatico estrechamente interrelacionados aportan mas evidencias del calentamiento
de la Tierra (PF 2.1, figura 1).

El aumento de la temperatura media global en superficie es el indicador mas conocido del cambio climatico. Si bien no
siempre cada afo e incluso decenio es mas calido que el anterior, las temperaturas globales en superficie han aumentado
sustancialmente desde 1900.

El calentamiento de las temperaturas en tierra presenta una estrecha correspondencia con la tendencia de calentamiento
observada sobre los océanos. Varios analisis independientes confirman que el calentamiento de las temperaturas del aire
oceanico, medido a bordo de buques, y de las temperaturas de la superficie marina también coinciden.

La atmosfera y el océano son cuerpos fluidos. Por ello, el calentamiento en la superficie también deberia observarse en
la atmosfera inferior y en la parte mas profunda de la capa superior de los océanos. Las observaciones confirman que,
efectivamente, ese es el caso. Los andlisis de las mediciones efectuadas con radiosondas en globos meteorolégicos y con
satélites coinciden en que se ha producido un calentamiento de la troposfera, la capa de la atmésfera en la que tienen lugar
los fendmenos meteoroldgicos. Mas del 90% del exceso de energia que absorbe el sistema climatico desde, por lo menos,
la década de 1970 se almacena en los océanos, como puede apreciarse en los registros mundiales del contenido de calor

del océano desde la década de 1950. (continia en la pagina siguiente)
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PF 2.1, figura 1 | Los andlisis independientes de muchos componentes del sistema climético que cabria esperar que cambiaran en un planeta mas caliente
indican tendencias congruentes con un calentamiento (la direccion de las flechas denota el signo del cambio), como puede verse en PF 2.1, figura 2.
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PF 2.1 (continuacion)

A medida que aumenta la temperatura de los océanos, el agua se expande. Esta expansion es una de las principales causas
de la elevacion del nivel del mar observado de forma independiente en el tltimo siglo. Otras causas son la fusién de los
glaciares y de los mantos de hielo, asi como los cambios en el almacenamiento y el uso del agua en la superficie terrestre.

Un planeta con temperaturas mas elevadas es también un planeta con mas humedad, ya que el aire, al ser mas caliente,
puede contener mas vapor de agua. Ha quedado demostrado mediante analisis globales que la humedad especifica, que
mide la cantidad de vapor de agua contenida en la atmésfera, ha aumentado tanto sobre la tierra como sobre los océanos.

Las partes congeladas del planeta, conocidas en su conjunto como criosfera, influyen sobre los cambios locales de la
temperaturay, a su vez, estan influidas por ellos. La cantidad de hielo contenido en los glaciares de todo el planeta se ha
reducido cada ano desde hace mas de 20 afios. Esa pérdida de masa contribuye, en parte, a la elevacién del nivel del mar
observado. La cubierta de nieve es sensible a los cambios de temperatura, particularmente durante la primavera, cuando
la nieve comienza a fundirse. En el hemisferio norte, la capa de nieve durante la primavera ha menguado desde la década
de 1950. Se vienen observando pérdidas considerables del hielo marino del Artico desde que se dispone de registros
satelitales, particularmente durante el periodo de superficie minima, que tiene lugar en el mes de septiembre y al final de
la temporada anual de deshielo. Por el contrario, el aumento de la pérdida del hielo marino del Antartico ha sido menor.

Individualmente, cualquier analisis puede resultar poco convincente, pero el andlisis de estos indicadores y de los conjuntos
de datos independientes ha llevado a muchos grupos de investigadores independientes a llegar a la misma conclusion.
Desde las profundidades de los océanos hasta la cima de la troposfera, las evidencias del calentamiento del aire y los
océanos, de la fusion de hielos y de la elevacion de los mares indican inequivocamente una cosa: se ha producido un
calentamiento de la Tierra desde finales del siglo XIX (PF 2.1, figura 2).
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PF 2.1, figura 2 | Mdltiples indicadores independientes del cambio del clima global. Cada linea representa una estimacion derivada de forma independiente del
cambio de un elemento climatico. Los conjuntos de datos de todos los gréficos se han normalizado para un periodo de registro comun. En el material complementario
2.5M.5 se detallan los conjuntos de datos fuente que corresponden a cada grafico.



Preguntas frecuentes . L.
PF 2.2 | {Ha habido cambios en los valores climaticos extremos?

Hay evidencias sdlidas de que el calentamiento ha provocado cambios en las temperaturas extremas, en particular olas
de calor, desde mediados del siglo XX. Es probable que también se haya producido un aumento de los episodios de
precipitacion intensa en el mismo periodo, pero de forma diferente seqgun la region. Sin embargo, en lo que respecta a
otros valores extremos, como la frecuencia de ciclones tropicales, nuestro grado de certeza es menor, salvo en unas pocas
regiones donde se han producido cambios apreciables en el registro observado.

El registro y el analisis de los valores climaticos extremos, como olas de calor y de frio o sequias y lluvias que provocan
inundaciones, plantean dificultades Unicas no solo porque se trata de episodios raros, sino también porque siempre se
producen en conjuncién con condiciones disruptivas. Ademads, no existe una Unica definicién en las publicaciones cientificas
de lo que constituye un valor climatico extremo, lo cual complica las evaluaciones comparativas a nivel mundial.

Aunque, en términos absolutos, un valor climatico extremo varie en funcién del lugar —por ejemplo, la temperatura en un
dia caluroso en los tropicos puede ser diferente a la de un dia caluroso en las latitudes medias- los esfuerzos internacionales
para vigilar los fenémenos climaticos extremos han puesto de relieve algunos cambios globales considerables.

Por ejemplo, si se utilizan definiciones homogéneas de
dias y noches frios (<per§entil 10°)y calie,ntes (>perclentil 0,08 [a) Temperaturas
90°), los resultados arrojan un mayor nimero de dias y | . L

i . ; minimas diarias
noches calientes y un menor numero de dias y noches s
frios en la mayor parte de las regiones del mundo, con 0,06 -
unas pocas excepciones, a saber, América del Norte [ 1951-1980
central y oriental y América del Sur meridional, pero
principalmente en el caso de las temperaturas diurnas.
Por lo general, estos cambios son mas apreciables
en las temperaturas extremas minimas, por ejemplo,
para las noches calientes. Las limitaciones de los datos
dificultan el establecimiento de una relacién causal con
los aumentos de las temperaturas medias, pero, como
puede observarse en PF 2.2, figura 1, las temperaturas
extremas diarias globales efectivamente han cambiado. 0,08
Se sigue estudiando si estos cambios simplemente estan
asociados al aumento del promedio de las temperaturas s
diarias (las lineas discontinuas en PF 2.2, figura 1) o si 0,06~
se han producido otros cambios en la distribucién de las
temperaturas diurnas y nocturnas.

1981-2010

0,04

Probabilidad

0,02

L b) Temperaturas
maximas diarias

1951-1980 1981-2010

, 0,04
Las olas de calor, esto es, los periodos en los que se

producen dias o noches consecutivos de calor extremo,
también han sido objeto de evaluaciéon, pero hay
menos estudios sobre las caracteristicas de las olas 0,02
de calor que estudios que comparan simplemente los
cambios de los dias o noches calientes. La mayoria de
las zonas terrestres de las que se dispone de datos han
experimentado mas olas de calor desde mediados del
siglo XX, salvo en el sureste de Estados Unidos, donde
las mediciones de la frecuencia y duraciéon de las olas
de calor indican disminuciones. Esto se ha asociado
al denominado “agujero de calor” que hay en esta
regién, donde la precipitacién también ha aumentado,
debido, posiblemente, a la interaccién entre la tierra y
la atmosfera y a las variaciones a largo plazo entre los

Probabilidad
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Anomalia de la temperatura (°C)

PF 2.2, figura 1 | Distribucion de las anomalias de las temperaturas minimas
(a) y maximas (b) diarias relativas a la climatologia de 1961 a 1990 para dos
periodos: 1951 a 1980 (en azul) y 1981 a 2010 (en rojo) mediante el conjunto
de datos HadGHCND. Las zonas sombreadas en azul y rojo representan,
respectivamente, el 10% de las noches (a) y los dias (b) més frios y mas calientes

. Atlanti Pacifi No ob . durante el periodo comprendido entre 1951 y 1980. El sombreado més oscuro
SEREIES SRANES  FEETae, IO el G FEEleis indica cuanto ha descendido el nimero de dias y noches mas frios (azul oscuro)

a5 extgnsas, partlcula.rmente en Africa y Amerlc.a del y cuanto ha aumentado el nimero de dias y noches mas calientes (rojo oscuro)
Sur, se dispone de poca informacion sobre los cambios en entre 1981y 2010 en comparacion al periodo entre 1951y 1980.
las olas de calor.

En regiones tales como Europa, que cuentan con reconstrucciones histéricas de la temperatura que se remontan a varios
cientos de afos, los datos indican que algunas zonas han experimentado un numero desproporcionado de olas de calor
extremas en los Ultimos decenios.

(continda en la pagina siguiente)
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PF 2.2 (continuacion)

Por lo general, las variaciones de los valores extremos de otras variables climaticas son menos uniformes que las observadas
en la temperatura debido a las limitaciones de los datos y a incongruencias entre estudios, regiones o temporadas. Sin
embargo, los aumentos de episodios de precipitaciones extremas, por ejemplo, son coherentes con el calentamiento del
clima. Los andlisis de zonas terrestres con datos suficientes indican un aumento de la frecuencia e intensidad de los
episodios de precipitaciones extremas en los Ultimos decenios, pero los resultados varian considerablemente entre regiones
y estaciones. Por ejemplo, las evidencias indican claramente un aumento de las precipitaciones intensas en América del
Norte y Central y en Europa; por el contrario, en otras regiones, como Australia meridional y Asia occidental, los datos
indican un descenso de estos episodios. Asimismo, los estudios sobre sequias no llegan a un acuerdo sobre el sentido de la
tendencia mundial, ya que las incoherencias regionales de las tendencias también dependen de la definicion de sequia. Sin
embargo, hay indicios de un aumento de las sequias en algunas regiones (por ejemplo, el Mediterraneo) y de un descenso
en otras (por ejemplo, América del Norte central) desde mediados del siglo XX.

En el caso de otros fenémenos climaticos extremos, como los ciclones tropicales, los tltimos estudios muestran que, debido
a los problemas con las capacidades de observacién en el pasado, resulta dificil hacer declaraciones concluyentes sobre las
tendencias a largo plazo. Sin embargo, hay evidencias muy sélidas del aumento del nimero de tormentas en el Atlantico
Norte desde la década de 1970.

Una vez consideradas las incertidumbres presentes en los métodos de observacién, las evidencias indican ligeras
disminuciones de la frecuencia con que los ciclones tropicales llegan a tierra en el Atlantico Norte y el Pacifico Sur a lo
largo de periodos de un siglo o més. No hay evidencias suficientes de una tendencia a mas largo plazo en otras cuencas
ocednicas. El desplazamiento de los ciclones extratropicales hacia los polos es claro en los dos hemisferios en los ultimos
50 afos. Por otro lado, hay mas evidencias, aunque limitadas, de una disminucién de la frecuencia de ventarrones en las
latitudes medias. Diversos estudios sugieren un aumento de la intensidad, pero los problemas vinculados al muestreo de
datos dificultan estas evaluaciones.

En PF 2.2, figura 2, se ilustran algunos de los cambios observados en los valores climaticos extremos. En general, los
cambios globales mas importantes se observan en las mediciones de la temperatura diaria y, hasta cierto punto, las olas de
calor. Los episodios de precipitaciones extremas parecen ir en aumento, pero la variabilidad espacial es considerable. Las
tendencias observadas en las sequias son aun inciertas, salvo en unas pocas regiones. Si bien se ha observado un aumento
importante de la frecuencia y actividad de los ciclones tropicales en América del Norte desde la década de 1970, las razones
de este incremento siguen siendo objeto de debate. Las evidencias de cambios de los valores extremos asociados a otras
variables climaticas desde mediados del siglo XX son escasas.

.._t*‘ -

Sequias en el Mediterraneo
y en Africa occidental

1

Dias y noches calientes;
periodos de calor y olas de calor

Sequias en América del Norte central ‘
y Australia noroccidental

‘ Dias y noches frios

PF 2.2, figura 2 | Tendencias de la frecuencia (o intensidad) de varios valores climaticos extremos (la direccion de la flecha denota el sentido del cambio) desde
mediados del siglo XX (excepto para las tormentas en el Atlantico Norte, donde el periodo abarcado comienza en la década de 1970).



Preguntas frecuentes
PF 3.1 | ;{Se esta calentando el océano?

Si, el océano se esta calentando en muchas regiones, a varias profundidades y en distintos periodos, pero no en todas
partes ni de forma constante. La sefial del calentamiento se observa con mas claridad cuando se examinan los promedios
globales, o incluso los promedios de las cuencas ocednicas, en periodos de un decenio o mds largos.

La temperatura ocednica en un lugar dado puede variar considerablemente con las estaciones. También puede fluctuar
sustancialmente de afio a afo, o incluso de un decenio a otro, debido a las variaciones en las corrientes oceanicas y al
intercambio de calor entre el océano y la atmdsfera.

Las temperaturas del océano se registran desde hace siglos, pero hasta 1971 aproximadamente las mediciones no fueron
lo suficientemente exhaustivas para estimar la temperatura media global de los cientos de metros mas superficiales del
océano de un afio dado. De hecho, antes de 2005, hasta que la red de flotadores perfiladores de temperatura y salinidad
Argo alcanzé la cobertura mundial, la temperatura media global de la capa superior del océano de un afio dado dependia
de la metodologia que se hubiera empleado para calcularla.

Las temperaturas medias globales de la capa superior del océano han aumentado a lo largo de escalas temporales
decenales desde 1971 a 2010. A pesar de la considerable incertidumbre conexa a la mayoria de las medias anuales, este
calentamiento se considera un resultado sélido. En los 75 m mas superficiales del océano, la tendencia del calentamiento
medio global ha sido de 0,11 [0,09 a 0,13] °C por decenio en el periodo mencionado. Por lo general, esta tendencia
disminuye entre la superficie y las profundidades medias: hasta los 200 m, el aumento de la temperatura ha sido de 0,04 °C
por decenio y, hasta los 500 m, de menos de 0,02 °C.

Las anomalias de la temperatura llegan a la subsuperficie de los océanos por corrientes ademas de por mezcla con aguas de
menor profundidad (PF 3.1, figura 1). Las aguas mas frias, y por tanto mas densas, de las latitudes altas pueden descender
desde la superficie y luego desplazarse hacia el ecuador por debajo de aguas mas calientes y ligeras en latitudes mas bajas.
En unos pocos lugares, como el océano Atlantico Norte septentrional y el océano Austral que rodea a la Antartida, el agua
ocednica se enfria tanto que desciende a grandes profundidades, incluso hasta el suelo marino. Luego esta agua se desplaza
para llenar gran parte del resto de las profundidades del océano. A medida que las aguas superficiales del océano se calientan,
las aguas que se hunden también se calientan con el tiempo. De este modo, las temperaturas en el océano interior aumentan
mas rapidamente de lo que lo harian Unicamente con la mezcla descendente del calentamiento superficial.

En el Atlantico Norte, la temperatura de estas aguas profundas varia de decenio a decenio —unas veces se calienta, otras
se enfria- en funcién de los patrones atmosféricos reinantes durante el invierno. Se ha detectado que las aguas del fondo
alrededor de la Antartida se han calentado desde 1992 hasta 2005 aproximadamente, debido, quiz4, a la intensificaciény el
desplazamiento hacia el sur de los vientos del oeste en torno al océano Austral en los Ultimos decenios. Es posible observar
esta sefal de calentamiento de las aguas mas frias y profundas del fondo de los océanos del mundo, aunque se debilita
hacia el norte de los océanos indico, Atlantico y Pacifico. La tasa de calentamiento de las aguas profundas del océano
generalmente es menos pronunciada que la de las aguas superficiales (alrededor de 0,03 °C por decenio desde la década
de 1990 en las aguas profundas y del fondo en la Antartida, y menores en muchos otros lugares). Sin embargo, se produce
sobre un gran volumen, de modo que el calentamiento de las aguas profundas del océano contribuye considerablemente
al aumento total del contenido de calor del océano.

En los ultimos afos, las estimaciones de los cambios histéricos de la temperatura media global oceanica se han vuelto
mas precisas, en gran medida por el reconocimiento, y la reduccién, de errores de medicién sistematicos. Por medio de
comparaciones rigurosas de mediciones menos precisas con otras mas diseminadas y precisas de emplazamientos adyacentes
y a horas similares, se consiguieron reducir algunos desvios instrumentales parasitos en el registro historico. Estos avances
revelaron que la temperatura media global del océano habia aumentado a un ritmo mucho mas firme de afio en afio del que se
habia registrado antes de 2008. No obstante, la tasa de calentamiento medio global podria no ser uniforme en el tiempo. Hay
afios en que el océano parece calentarse mas rapido que la media y otros en que la tasa de calentamiento parece ser mas lenta.

El océano, por su gran masa y alta capacidad calorifica, puede almacenar enormes cantidades de energia (con una
capacidad 1 000 veces superior a la de la atmosfera para un aumento equivalente de temperatura). La Tierra absorbe mas
calor que el que emite al espacio; practicamente todo este exceso de calor penetra en los océanos y se almacena en ellos.
Entre 1971y 2010, el océano absorbié aproximadamente un 93% del calor combinado almacenado por el aire, el mary la
tierra calentados y el hielo fundido.

Gracias asuenorme capacidad calorificay su lenta circulacién, el océano tiene unainercia térmicasignificativa. Las temperaturas
cerca de la superficie del océano tardan aproximadamente un decenio en ajustarse en respuesta al forzamiento climatico
(véase la seccion 12.5), por ejemplo, a cambios en las concentraciones de gases de efecto invernadero. Por consiguiente, si
en el futuro se mantuvieran las concentraciones de gases de efecto invernadero en los niveles actuales, el ritmo de aumento
de la temperatura de la superficie de la Tierra comenzaria a ralentizarse en aproximadamente 10 afios. Sin embargo, la
temperatura de las profundidades del océano continuaria aumentando durante siglos a milenios (véase la secciéon 12.5)
y, en consecuencia, los niveles del mar también continuarian creciendo entre siglos y milenios (véase la seccion 13.5).

(continda en la pdgina siguiente)
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PF 3.1 (continuacion)
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PF 3.1, figura 1 | Trayectorias de la incorporacion oceanica de calor. El océano esta estratificado, con el agua més fria y densa en las profundidades (ilustraciones
superiores: utilicese el mapa superior como orientacion). El agua fria del fondo del Antartico (en azul oscuro) desciende alrededor de la Antartida y luego se desplaza
en direccion norte por el suelo oceanico hacia el Pacifico central (ilustracion superior izquierda: las flechas que cambian de tonalidad entre el rojo y el blanco indican
un calentamiento mayor del agua del fondo en contacto reciente con la superficie del océano) y hacia el Atlantico occidental (ilustracion superior derecha), asi como
también hacia el océano Indico (no ilustrado). Las aguas profundas del Atléntico Norte, menos frias y, por tanto, més ligeras (en azul claro) se hunden en el océano
Atlantico Norte septentrional (ilustracion superior derecha: la flecha que cambia de tonalidad entre el rojo y el azul en las aguas profundas indica el calentamiento
y enfriamiento decenal) y luego se desplazan hacia el sur por encima del agua del fondo del Antartico. Andlogamente, en la capa superior del océano (la ilustracion
inferior izquierda muestra un detalle del océano Pacifico, y la inferior derecha, del Atlantico), las frias aguas intermedias (en cian), se hunden en las regiones subpolares
(las fechas que cambian de tonalidad entre el rojo y el blanco indican el calentamiento con el tiempo) antes de desplazarse hacia el ecuador por debajo de las mas
célidas aguas subtropicales (en verde) que, a su vez, descienden (las fechas que cambian de tonalidad entre el rojo y el blanco indican un calentamiento fuerte de las
aguas intermedias y subtropicales en contacto muy reciente con la superficie) y se desplazan hacia el ecuador por debajo de las aguas tropicales (en naranja), que son
las més calientes y ligeras de los tres océanos. Los excesos de calor o frio que entran en la superficie del océano (flechas rojas curvadas encima de la superficie) también
se mezclan lentamente hacia abajo (flechas rojas onduladas debajo de la superficie).
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PF 3.2 | {Existen evidencias de cambios en el ciclo del agua de la Tierra?

El ciclo del agua de la Tierra engloba la evaporacion y la precipitacion de la humedad en la superficie de la Tierra. Los
cambios en el contenido de vapor de agua de la atmdsfera son evidencias sdlidas de que el ciclo hidroldgico ya ha
comenzado a reaccionar ante el calentamiento del clima. También son evidencia de ello los cambios en la distribucion de
la salinidad ocednica, que, al no haber observaciones a largo plazo de la lluvia y la evaporacidn sobre los océanos, se ha
convertido en un pluviometro indirecto.

Se prevé que el ciclo del agua se intensifique con un clima mas célido, pues el aire caliente puede contener mas humedad:
la atmésfera puede contener aproximadamente un 7% mas de vapor de agua por cada grado Celsius de calentamiento.
Las observaciones desde la década de 1970 indican un aumento del vapor de agua presente en la superficie terrestre y en
la atmésfera inferior (PF 3.2, figura 1a) a una tasa conforme al calentamiento observado. Ademas, las proyecciones indican
que la evaporacion y la precipitacion se intensificaran con un clima mas calido.

Los cambios registrados en la salinidad oceanica en los Ultimos 50 afios respaldan esas proyecciones. El agua de mar
contiene tanto agua salada como agua dulce y su salinidad es una funcion del peso de las sales disueltas que contiene.
Dado que la cantidad total de sal, que proviene de la meteorizacion de las rocas, no cambia a escalas temporales humanas,
la salinidad del agua de mar solo puede verse alterada a lo largo de dias o siglos por la adicion o sustraccién de agua dulce.

La atmosfera conecta las regiones del océano con pérdida neta de agua dulce con las de ganancia mediante el traslado
de vapor de agua de un lugar a otro. La distribucion de la salinidad en la superficie oceanica refleja en gran medida el
patréon espacial de la evaporacion menos la precipitacion, la escorrentia desde tierra y los procesos del hielo marino. Se
han producido algunas alteraciones en los patrones de unos procesos respecto de otros debido a las corrientes oceanicas.

Las aguas subtropicales son altamente salinas porque la evaporacion es superior a la precipitacién, mientras que el agua del
mar en latitudes mas altas y en los trépicos, donde cae mas lluvia de la que se evapora, es menos salina (PF 3.2, figura 1b, d).
El océano Atlantico, la cuenca ocednica con mas contenido de sal, pierde mdas agua dulce por evaporacién que la
que gana por precipitacion. En cambio, el Pacifico es practicamente neutro (es decir, la ganancia por precipitacion es
aproximadamente la misma que la pérdida por evaporacién) y en el océano Austral (la region alrededor de la Antartida)
predominan las precipitaciones.

Los cambios de la salinidad de la superficie y de la capa superior del océano han intensificado el patrén de salinidad medio.
Las regiones subtropicales, en las que predomina la evaporacion, se han vuelto mas salinas y las regiones subpolares y
tropicales, en las que predomina la precipitacién, se han desalinizado. Un estudio de los cambios en los 500 m superiores
del océano arroja un aumento de la salinidad en el Atlantico, donde predomina la evaporacion, y una disminucion en el
Pacifico, practicamente neutral en la relacion precipitacion/evaporacién, y en el Austral, donde predomina la precipitaciéon
(PF 3.2, figura 1c).

La observacion directa y a nivel global de los cambios de la precipitacién y la evaporacion es dificil, ya que la mayoria del
intercambio de agua dulce entre la atmoésfera y la superficie tiene lugar sobre el 70% de la superficie de la Tierra cubierta
por océanos. Se dispone de registros de precipitaciones a largo plazo Unicamente sobre la superficie terrestre, pero no de
mediciones de la evaporacion a largo plazo.

Las observaciones terrestres muestran un aumento de las precipitaciones en algunas regiones y una disminucién en otras,
lo que dificulta construir una imagen global integrada. También indican un aumento del nimero de episodios de lluvia
extremos, asi como de inundaciones asociadas a la fusion de nieve mas temprana en latitudes muy septentrionales, pero
estas tendencias tienen un caracter regional muy marcado. Hasta ahora, las observaciones en tierra no proporcionan
evidencias suficientes de los cambios en las sequias.

Por otro lado, es posible medir la lluvia sobre el océano de forma efectiva y precisa con la salinidad oceanica, ya que esta reflejay
suaviza la diferencia entre el agua que el océano incorpora por precipitacion y la que pierde por evaporacion, ambas irregulares
y episddicas. La salinidad oceanica también se ve afectada por la escorrentia del agua de los continentes y por la fusién y el
congelamiento del hielo marino o del hielo glaciar flotante. El agua dulce anadida por la fusién de hielo en tierra modificara la
salinidad media global, pero los cambios producidos hasta la fecha son demasiado pequefios como para ser observados.

Los datos de los ultimos 50 afios revelan cambios generalizados en la salinidad de la capa superior del océano, que indican
cambios sistematicos en la precipitacion y escorrentia menos la evaporacion, como se ilustra en PF 3.2, figura 1.

Esta pregunta se basa en las observaciones incluidas en los capitulos 2 y 3y en los analisis de modelos de los capitulos 9y 12.

(continta en la pagina siguiente)
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PF 3.2 (continuacion)
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PF 3.2, figura 1 | Los cambios de la salinidad de la superficie del mar estan relacionados con los patrones atmosféricos de evaporacion menos precipitacion (E — P)
y con las tendencias del agua precipitable total: a) Tendencia lineal (1988 a 2010) del agua precipitable total (vapor de agua integrado desde la superficie terrestre a
través de toda la atmdsfera) (kg m~2 por decenio) obtenida a partir de observaciones satelitales (reproductor de imagenes con detector especial en microondas) (segun
Wentz y otros, 2007) (gama de azul: mas himedo; gama de amarillo: mas seco); b) La E — P neta media climatoldgica (cm afio™') del periodo entre 1979 y 2005 obteni-
da a partir de reanélisis meteoroldgicos (Centros Nacionales de Prediccion del Medio Ambiente/Centro Nacional de Investigaciones Atmosféricas; Kalnay y otros, 1996)
(gama de rojo: evaporacion neta; gama de azul: precipitacion neta); c) Tendencia (1950 a 2000) de la salinidad superficial (PSS78 por 50 afios) (segun Durack y
Wijffels, 2010) (gama de azul: disminucion de la salinidad; gamas de amarillo y rojo: aumento de la salinidad). d) Salinidad superficial media climatoldgica (PSS78)
(gama de azul: <35; gamas de amarillo y rojo: >35).
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PF 3.3 | {Como se relaciona la acidificacion del océano antropégena con el cambio climatico?

Tanto el cambio climatico como la acidificacion del océano antropdgenos se deben al incremento de las concentraciones
de didxido de carbono (CO,) en la atmdsfera. Los mayores niveles de diéxido de carbono, asi como de otros gases de efecto
invernadero, afectan indirectamente al sistema climatico, ya que retienen el calor que emite la superficie de la Tierra.
La acidificacion del océano antropdgena es una consecuencia directa del aumento de las concentraciones de CO,, pues
actualmente el agua del mar absorbe alrededor del 30% del CO, antropdégeno presente en la atmdsfera.

La acidificacion del océano es la disminucion del pH del océano durante un periodo prolongado, normalmente decenios o
mas, causado principalmente por la incorporacién de CO, de la atmosfera. El pH es una medida de la acidez adimensional.
La acidificacién del océano describe la direcciéon del cambio del pH, no su estado final, es decir, el pH del océano esta
disminuyendo, pero no se espera que se torne acido (pH < 7). La acidificacion del océano también puede deberse a
adiciones o sustracciones quimicas del océano que pueden ser de origen natural (por ejemplo, una mayor actividad
volcanica, la liberacién de metano hidrico o cambios a largo plazo de la respiracion neta) o provocadas por el hombre (por
ejemplo, la liberacién de compuestos de nitrogeno y azufre a la atmosfera). La acidificacion del océano antropdégena hace
referencia a la parte de disminucion del pH originado por la actividad humana.

La liberacion de CO, provocada por las actividades industriales y agricolas desde aproximadamente 1750 ha producido
el aumento de las concentraciones medias globales de CO, en la atmésfera, que pasaron de 278 ppm a 390,5 ppm en
2011. La concentracion atmosférica de CO, actual es la mas alta desde, por lo menos, los ultimos 800 000 afios y se prevé
que continle aumentando por nuestra dependencia de los combustibles fésiles para obtener energia. Hasta la fecha,
los océanos han absorbido alrededor de 155 + 30 PgC de la atmdsfera, lo que representa aproximadamente un cuarto
de la cantidad total de CO, emitido (555 + 85 PgC) por las actividades humanas desde la era preindustrial. Este proceso
de absorcién natural ha reducido significativamente los niveles de gases de efecto invernadero en la atmésfera y ha
minimizado algunos de los impactos del calentamiento global. No obstante, esta incorporaciéon de CO, tiene repercusiones
considerables en la quimica del agua de mar. El pH medio de las aguas superficiales del océano ya ha disminuido unas
0,1 unidades y ha pasado de 8,2 a 8,1 desde el comienzo de la Revoluciéon Industrial. Las estimaciones de las proyecciones
de concentraciones de CO, en la atmésfera y el océano indican que, hacia finales de este siglo, el pH medio del océano
superficial sera entre un 0,2 y un 0,4 mas bajo que en la actualidad. La escala de pH es logaritmica, de modo que un cambio
de una unidad corresponde a un cambio 10 veces mayor en la concentraciéon de iones de hidrégeno.

Cuando se produce el intercambio de CO, atmosférico a través de la interfaz aire-mar, el CO, reacciona con el agua de mar
y se producen cuatro reacciones quimicas que aumentan las concentraciones de los compuestos de carbono: diéxido de
carbono disuelto (CO,(,q.,). acido carbénico (H,CO;) y bicarbonato (HCO;):

COxatmesfera) = CO5agua) (1)
COyguay + H,0 2 H,CO, ()
H,CO, 2 H* + HCO; (3)
HCO;- = H* + COs%- (4)

Estas reacciones producen iones de hidrégeno (H*). El aumento de la concentraciéon de iones de hidrégeno en el océano se
traduce en la reduccién del pH o, lo que es lo mismo, en el aumento de la acidez. En condiciones normales, mas del 99,99%
de los iones de hidrogeno que se producen en el agua de mar se combinan con iones carbonato (CO;%) para producir
HCO;- adicional. Por consiguiente, la adicion de CO, antropdgeno a los océanos baja el pH y consume iones carbonato. Estas
reacciones son completamente reversibles y la termodinamica basica de estas reacciones en el agua de mar se conoce bien, de
forma que con un pH de aproximadamente 8,1, alrededor de un 90% del carbono estad en forma de i6n bicarbonato, un 9%
en forma de ién carbonato y solo alrededor de un 1% en forma de CO, disuelto. Los resultados de estudios en laboratorios,
sobre el terreno y de modelizacion, asi como los datos del registro geolégico, indican claramente que los ecosistemas marinos
son altamente sensibles a los aumentos de CO, ocednico y a la disminucién de pH y de iones carbonato conexa.

El cambio climéatico y la acidificacion del océano antropégena no actian de forma independiente. Si bien el CO, que
incorpora el océano no contribuye al calentamiento por efecto invernadero, el calentamiento del océano reduce la
solubilidad del CO, en el agua de mar, lo que conlleva la reduccién de la cantidad de CO, que los océanos pueden absorber
de la atmosfera. Por ejemplo, con el doble de concentraciéon de CO, respecto de la era preindustrial y un incremento
de 2 °C de la temperatura, el agua de mar absorbe casi un 10% menos de CO, (un 10% menos de carbono total, C;) del
que absorberia sin el aumento de temperatura (comparense las columnas 4 y 6 del cuadro 1), pero el pH se mantiene
practicamente invariable. Esto significa que, aunque un océano mas caliente tenga menos capacidad de remover CO, de
la atmosfera, no deja de acidificarse. Esto es consecuencia de que, en un océano mas caliente, el bicarbonato se convierte
en carbonato y libera un i6n de hidrégeno, estabilizandose asi el pH.

(continda en la pagina siguiente)
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PF 3.3 (continuacién)

pCO; (uatm) CO, (ppm)

Serie temporal de CO, en el Pacifico Norte
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PF 3.3, figura 1 | Serie temporal suavizada de la fraccion molar de CO, atmosférico (en ppm) en el Observatorio atmosférico de Mauna Loa (linea superior roja), la
presion parcial de CO, (pCO,) en la superficie del océano (linea de en medio azul) y el pH de la superficie del océano (linea inferior verde) en la Estacion ALOHA en el
Pacifico Norte subtropical al norte de Hawai durante el periodo comprendido entre 1990y 2011 (segtin Doney y otros, 2009; datos extraidos de Dore y otros, 2009). Los
resultados indican que la tendencia de la pCO, de la superficie del océano suele coincidir con el incremento atmosférico, pero es mas variable debido a la variabilidad
interanual a gran escala de los procesos ocednicos.

PF 3.3, cuadro 1 | Variaciones en los pardmetros del pH y del sistema de carbono ocednicos en el agua de superficie para una concentracién de CO, atmosférico
dos veces mayor con respecto a la era preindustrial sin y con un aumento de 2 °C de temperatura®.

Preindustrial Preindustrial x 2 (% de variacién en Preindustrial x 2 (% de variacién en
Parametro (280 ppmv) (560 ppmv) comparacion con la (560 ppmv) comparacion con la
20 °C 20 °C era preindustrial) 22 °C era preindustrial)
pH 81714 7,9202 - 7,9207 -
H* (mol kg) 6,73%° 1,202e (78,4) 1,200e® (78,1)
€021z (HMol kg™") 9,10 18,10 (98,9) 17,2 (89,0)
HCO,~ (pmol kg-") 17234 1932,8 (12,15) 19104 (10,9)
CO;% (pmol kg™) 228,3 143,6 (-37,1) 152,9 (-33,0)
C; (pmol kg™') 1960,8 20945 (6,82) 2080,5 (6,10)
Notas:

2 C0y(qe = CO, disuelto, H,CO; = acido carbénico, HCO;™ = bicarbonato, CO,2- = carbonato, C; = carbono total = CO,q,, + HCO;~ + CO52.




Preguntas frecuentes . i . . . . o
PF 4.1 | ;Qué cambios se estan produciendo en el hielo marino en el Artico y el Antartico?

Las cubiertas de hielo del océano Artico y del océano Austral alrededor de la Antartida tienen caracteristicas bastante
diferentes y, por tanto, experimentan cambios diferentes con el tiempo. En los ultimos 34 afios (1979 a 2012), la extension
media anual del hielo marino del Artico se redujo un 3,8% por decenio. El espesor medio en invierno del hielo marino del
océano Artico se redujo en aproximadamente 1,8 m entre 1978 y 2008 y su volumen total (masa) ha mermado durante todas
las épocas del afo. La reduccion mas rapida del valor minimo en verano de la extension del hielo marino es consecuencia
de estas tendencias. Por el contrario, durante el mismo periodo de 34 arios, se ha registrado un ligero aumento de un 1,5%
por decenio en la extension total de hielo marino en el Antartico. No obstante, existen importantes diferencias regionales
en los cambios producidos alrededor de la Antartida. Se dispone de mediciones insuficientes del espesor del hielo marino
del Antartico para valorar si el volumen total (masa) ha disminuido o aumentado, o si se mantiene estable.

Una gran parte de la cubierta total de hielo marino del Artico se encuentra por encima de los 60° N (PF 4.1, figura 1) y esta
rodeada de tierra al sur con aberturas al archipiélago artico canadiense y a los mares de Bering, Barents y Groenlandia.
Parte del hielo de la cuenca del Artico perdura durante varias estaciones y aumenta su espesor por la congelacién del
agua de mar en la base y por deformacién (estriamiento y cabalgamiento). El espesor del hielo marino estacional aumenta
Unicamente unos 2 m, pero el del hielo de mas de un afio (hielo perenne) puede aumentar varios metros. El hielo marino
del Artico se mueve a la deriva por la cuenca, empujado por el viento y las corrientes oceénicas: el patron medio de deriva
predominante es una circulacién en sentido de las aguas del reloj en el Artico occidental y una corriente transpolar de
deriva que lleva el hielo marino siberiano a través del Artico y lo saca de la cuenca por el estrecho de Fram.

Gracias a los satélites con capacidad para distinguir el hielo de las aguas libres, contamos con una imagen de los cambios
producidos en la cubierta de hielo marino. Desde 1979, la extensién media anual de hielo en el Artico ha disminuido un
3,8% por decenio. La reduccion de la extension al final del verano (final de septiembre) ha sido atin mayor, de un 11% por
decenio, y alcanzé un récord minimo en 2012. La extensién media decenal de la cubierta minima de hielo del Artico en
septiembre ha disminuido cada decenio desde que se dispone de registros satelitales. Los registros submarinos y satelitales
indican que el espesor del hielo del Artico y, por tanto, su volumen total, también estd mermando. Las variaciones de las
cantidades relativas de hielo perenney estacional contribuyen a la reduccién del volumen de hielo. En el registro de 34 afos,
aproximadamente un 17% de este tipo de hielo marino por decenio se ha perdido por fusién y salida de la cuenca desde
1979, y un 40% desde 1999. Aunque la zona de la cubierta de hielo marino del Artico puede fluctuar de afio a afio debido a
la produccién estacional variable, es lento el ritmo de recuperacién de la proporcién de hielo perenne espeso y el volumen
total de hielo marino.

A diferencia del Artico, la cubierta de hielo alrededor de la Antartida est4 limitada en las latitudes al norte de los 78°S
debido a la presencia de la masa terrestre continental. La cubierta de hielo del Antartico es considerablemente estacional:
su espesor medio en el periodo de extension maxima en septiembre es de tan solo alrededor de 1 m. Solo una pequeia
fraccion de la cubierta de hielo subiste al minimo estival en febrero, y es muy pequeia la que tiene mas de dos afos. El
borde de hielo esta expuesto al mar abierto y la cantidad de nieve caida sobre el hielo marino del Antartico es mas elevada
que sobre el Artico. Cuando la carga de nieve debida a la nieve caida es suficiente para hundir la superficie de hielo por
debajo del nivel del mar, el agua de mar se infiltra por la base del banco de nieve y, cuando la nieve enlodada se congela,
se forma nieve-hielo. Asi pues, la conversién de nieve a hielo (asi como la congelacién basal en el Artico) contribuyen
al aumento estacional del espesor de hielo y del volumen total de hielo en el Antartico. La formaciéon de nieve-hielo
es sensible a los cambios en la precipitacién y, por consiguiente, a los cambios del clima regional. La consecuencia de
los cambios en la precipitacion sobre el espesor y el volumen del hielo marino en el Antartico siguen siendo objeto de
investigacion.

La extension latitudinal de la capa de hielo marino del Antartico, al no estar limitada por fronteras terrestres, es muy variable.
Cerca de la costa antartica, la deriva del hielo marino es predominantemente de este a oeste, pero, mas hacia el norte, es de
oeste a este y considerablemente divergente. Es posible encontrar patrones bien definidos de circulacién en el sentido de las
agujas del reloj que transportan hielo hacia el norte en los mares de Weddell y Ross. Al este de la Antartida, en cambio, la
circulacion es mas variable. La extensién de la capa de hielo marino al norte depende, en parte, de la deriva divergente, que
en los meses de invierno propicia la formacién de hielo nuevo en zonas de mar libre persistente (polinias) a lo largo del litoral.
Como resultado, el agua de estas zonas de formacién de hielo tiene mayor contenido de sal y es, por tanto, mas densa y se
convierte en una de las fuentes primarias del agua de las capas mas profundas de los océanos del mundo.

Durante el mismo registro satelital de 34 afios, la extension anual de hielo marino del Antartico aumenté aproximadamente
un 1,5% por decenio. Sin embargo, hay diferentes tendencias entre las regiones: se han registrado disminuciones en los
mares de Bellingshausen y Amundsen, pero un aumento mayor en la extension de hielo marino del mar de Ross, que es
el que mas influye en la tendencia general. Se desconoce si este pequefio aumento general de la extension de hielo del
Antartico es significativo como indicador del clima porque la extensién varia considerablemente de afio a afio y de un
lugar a otro en el continente. Los resultados de un estudio reciente sugieren que estas marcadas diferencias de tendencias
en la cubierta de hielo podrian deberse a las tendencias de la velocidad del viento y a patrones regionales. Sin mejores
estimaciones del espesor y volumen del hielo, es dificil determinar la forma en que la capa de hielo marino del Antartico
esta respondiendo al cambio climéatico, o qué pardmetros del clima resultan mas influyentes.  (continda en la pagina siquiente)
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PF 4.1 (continuacién)

El entorno y los procesos fisicos que afectan al estado de la capa de hielo del Artico y el Antartico son considerablemente
diferentes. Por eso, sus respuestas al cambio climatico son dispares. El registro extenso e ininterrumpido de observaciones
satelitales ha proporcionado una imagen clara de la disminucién de la capa de hielo marino del Artico, pero se dispone de
otras evidencias que nos impiden sacar conclusiones claras sobre los cambios generales producidos en el hielo del Antartico
y Sus causas.

Siberia

Antartida

10 km por dia

: +1,5% por decenio
1990 2000 2010

—3,8% por decenio
1990 2000 2010

Anomalias de la extension
Anomalias de la extension

PF 4.1, figura 1 | | Patron de circulacion medio del hielo marino y tendencias decenales (%) de las anomalias anuales de la extension de hielo (es decir,
tras eliminar el ciclo estacional) en diferentes sectores del Artico y el Antartico. Las flechas muestran la direccién y magnitud promedio de la deriva de hielo. La
capa de hielo media del periodo comprendido entre 1979 y 2012 obtenida de observaciones satelitales en su extension maxima (minima) esta representada
con el sombreado violaceo (gris).



Preguntas frecue’ntes . . . ~
PF 4.2 | ;Estan desapareciendo los glaciares de las regiones montanosas?

Los glaciares de muchas cadenas montafosas del mundo estan desapareciendo como consecuencia de los aumentos de
la temperatura atmosférica de los ultimos decenios. Se ha observado que estan desapareciendo glaciares en el Artico
canadiense y las Montafias Rocosas, los Andes, la Patagonia, los Alpes europeos, las montafas Tian, en montaras tropicales
de América del Sur, Africa y Asia, y en otros lugares. En estas regiones han desaparecido mds de 600 glaciares en los tltimos
decenios. Aunque no siguiera aumentando la temperatura, desaparecerian muchos mas glaciares. También es probable
que algunas cadenas montanosas pierdan la mayoria, si no la totalidad, de sus glaciares.

En todas las regiones montafiosas con glaciares en la actualidad, el volumen glaciar ha mermado considerablemente en
los ultimos 150 afios. En ese periodo, muchos glaciares pequefios han desaparecido. Con algunas excepciones locales, la
retraccion de los glaciares (reduccion del area y volumen) ya era generalizada en la década de 1940 y particularmente
marcada desde la década de 1980. Sin embargo, también hubo periodos de relativa estabilidad durante las décadas de
1890, 1920 y 1970, como se desprende de las mediciones a largo plazo de los cambios de longitud y de la modelizacion
del balance de masa. Las mediciones in situ convencionales, y cada vez mas las obtenidas desde aeronaves y satélites,
proporcionan sélidas evidencias de que en la mayoria de las regiones con glaciares, la tasa de reduccion de la superficie
glaciar fue mayor en los dos ultimos decenios que en los anteriores, y de que los glaciares contintan retrayéndose. No
obstante, en algunas regiones, hay glaciares individuales que presentan un comportamiento diferente y que han avanzado
al mismo tiempo que la mayoria se ha retraido (por ejemplo, en las costas de Nueva Zelandia, Noruega y la Patagonia
austral (Chile), o en la cordillera del Karakérum en Asia). En general, estos avances de los glaciares son resultado de
condiciones topograficas y/o climaticas especiales (como un aumento de la precipitacion).

Un glaciar puede tardar varios decenios en ajustar su extensién a un cambio instantaneo del clima, por lo que la mayoria
de los glaciares son actualmente mas grandes de lo que serian si estuvieran en equilibrio con el clima actual. Dado que
el tiempo necesario para que se produzca este ajuste aumenta con el tamafo del glaciar, los glaciares mas grandes
continuaran retrayéndose en los préximos decenios aunque las temperaturas se estabilizaran. Los mas pequeiios también
seguirian contrayéndose, pero ajustarian su extension mas rapidamente y muchos de ellos terminarian desapareciendo
por completo.

Son muchos los factores que influyen en el futuro desarrollo de cada glaciar y que determinaran si este desaparecera: por
ejemplo, el tamafo, la pendiente, la elevacion, la distribucion de la superficie segun la elevacién y las caracteristicas de
la superficie (por ejemplo, la capa de detritos). Estos factores varian considerablemente entre regiones y también entre
glaciares cercanos. Los factores externos, como la topografia circundante y el régimen climatico, también son importantes
para la evolucion futura del glaciar. En escalas temporales cortas (uno o dos decenios), cada glaciar responde al cambio
climatico de forma individual y diferenciada en detalle.

En periodos mayores de unos 50 aios, la respuesta es mas uniforme y menos dependiente de los detalles del entorno local,
lo que significa que es posible modelizar bien las tendencias a largo plazo de la evolucion de los glaciares. Estos modelos
se basan en el conocimiento de principios fisicos basicos. Por ejemplo, un aumento de la temperatura media del aire local,
sin variaciones de la precipitacion, provocara el ascenso de la altitud de la linea de equilibrio (véase el glosario) de unos
150 m por cada grado Celsius de calentamiento de la atmosfera. Dicho ascenso y sus consecuencias para los glaciares de
diferente tamario y elevacion se ilustran en PF 4.2, figura 1.

En un principio, todos los glaciares tienen un area de acumulacion (en blanco) por encima y un area de ablacién (en azul
claro) por debajo de la altitud de la linea de equilibrio (PF 4.2, figura 1a). A medida que la altitud de la linea de equilibrio
asciende, el area de acumulacion se contrae y el de ablacién se expande, lo que conlleva el aumento de la superficie sobre
la que se pierde hielo por fusién (PF 4.2, figura 1b). Como consecuencia de este desequilibrio, se produce una pérdida
general de hielo. Después de varios afios, el frente del glaciar se retrae y el drea de ablacién se reduce hasta que el glaciar
haya ajustado su extensién al nuevo clima (PF 4.2, figura 1c). En las zonas donde el cambio climatico es lo suficientemente
intenso para elevar la altitud de la linea de equilibrio por encima del punto mas alto del glaciar (PF 4.2, figura 1b, derecha),
el glaciar terminara desapareciendo por completo (PF 4.2, figura 1¢, derecha). Los glaciares mas elevados, que mantienen
sus areas de acumulacion, se reduciran, pero no desapareceran (PF 4.2, figura 1¢, izquierda y centro). Es posible que un
gran glaciar de valle pierda una gran parte de su lengua, que probablemente dejaria en su lugar un lago (PF 4.2, figura 1c,
izquierda). Ademas de la temperatura del aire, los cambios en la cantidad y estacionalidad de las precipitaciones también
influyen en la variacion de la altitud de la linea de equilibrio. La dinamica de los glaciares (por ejemplo, la velocidad de
flujo) también contribuye, pero no se tiene en cuenta en este esquema simplificado.

Muchas observaciones confirman que los diferentes tipos de glaciar responden de forma diferente al cambio climatico
reciente. Por ejemplo, las lenguas llanas y bajas de los grandes glaciares de valle (como en Alaska, Canadéa o los Alpes)
son actualmente los que mas pérdida de masa han experimentado, independientemente del aspecto, la tasa de sombra o
la capa de detritos. Este tipo de glaciar ajusta lentamente su extensién a las nuevas condiciones climaticas y su respuesta
principal a estas es la disminucion del espesor sin una retraccion sustancial de los extremos. Por el contrario, los glaciares
de montafia mas pequefos, con pendientes bastante constantes, se ajustan mas rapidamente al nuevo clima: cambian el
tamano de su area de ablacion con mayor rapidez (PF 4.2, figura 1¢, centro). (contintia en la pagina siquiente)
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PF 4.2 (continuacién)

La respuesta a largo plazo de la mayoria de los
glaciares se puede determinar muy bien con el
enfoque ilustrado en PF 4.2, figura 1. Sin embargo,
es dificil la modelizacion de la respuesta a corto
plazo de un glaciar, o la respuesta a largo plazo
de tipos de glaciares mas complejos (tales como
los que tienen una capa espesa de detritos,
reciben nieve de avalanchas, tienen un éarea de
acumulacién desconectada, son de tipo galopante
o se desprenden en agua). En estos casos, es
necesario conocer en detalle otras caracteristicas
del glaciar, como el balance de masa, la
distribuciéon de espesor del hielo y la hidraulica
interna. No se dispone de esos datos de la mayoria
de glaciares del mundo y, por consiguiente, solo es
posible aproximar su respuesta al cambio climatico
mediante el esquema simplificado de PF 4.2,
figura 1.

Por ejemplo, la cordillera del Karakérum-Himalaya
tiene una gran variedad de tipos de glaciar y
condiciones climaticas, y todavia se conocen
mal las caracteristicas de los glaciares. Por ello,
determinar su evolucion en el futuro es una
tarea particularmente incierta. Ahora bien,
se espera que en los préximos afios se colmen
sustancialmente las lagunas en los conocimientos
gracias al mayor uso de los datos satelitales (por
ejemplo, para compilar inventarios de glaciares u
obtener velocidades de flujo) y a la ampliacion de
las redes de medicion terrestres.

En resumen, el destino de los glaciares variara
tanto en funcién de sus caracteristicas especificas
como de las condiciones climaticas futuras.
Desaparecerdn mas glaciares; otros perderan la
mayor parte de sus porciones bajas, y otros puede
que no cambien sustancialmente. Los glaciares
cuya la altitud de la linea de equilibrio ya se
encuentre por encima de la elevacion maxima del
glaciar desapareceran por completo, a menos que
el clima se enfrie. Asimismo, desapareceran todos
los glaciares ubicados en regiones donde la altitud
de la linea de equilibrio supere su altitud maxima
en el futuro.

a) Antes del cambio climatico

Glaciar de valle

Glaciar de montafia
GIaC|ar pequefio
ALE1

b) Después del cambio climético, pero antes del reajuste de los glaciares

.o

AN ALE1

c) Después del reajuste al cambio climéatico

A a

L

PF 4.2, figura 1 | Esquema de tres tipos de glaciares a diferentes alturas y su respuesta a
un ascenso de la altitud de la linea de equilibrio (ALE). a) En un clima determinado, la altitud
de la linea de equilibrio tiene una altitud especifica (ALE1) y todos los glaciares tienen un
tamafio especifico. b) Debido a un aumento de la temperatura, la altitud de la linea de
equilibrio asciende hasta alcanzar una altitud nueva (ALE2), lo que da lugar inicialmente a
una reduccion del drea de acumulacion y a un rea de ablacion mayor en todos los glaciares.
) Una vez que el tamafio del glaciar se ha ajustado a la nueva altitud de la linea de
equilibrio, el glaciar de valle (izquierda) ha perdido su lengua de hielo y el glaciar pequefio
(derecha) ha desaparecido por completo.



Preguntas frecuentes . . L. .
PF 5.1 | ¢Es el Sol un factor importante de los cambios climaticos recientes?

Lairradiacion solartotal (IST, capitulo 8) es una medida de la energia total en la parte superior de la atmdsfera proveniente del
Sol. Varia en una amplia gama de escalas temporales: de miles de millones de afios a tan solo unos pocos dias. Sin embargo,
ha variado relativamente poco en los ultimos 140 afos. Los cambios en la irradiacién solar son un motor importante de la
variabilidad climatica (capitulo 1, figura 1.1), junto con las emisiones volcanicas y factores antropégenos. Como tal, ayudan
a explicar el cambio observado en las temperaturas globales en superficie durante el periodo instrumental (PF 5.1, figura 1;
capitulo 10) y durante el ultimo milenio. Si bien es posible que la variabilidad solar haya contribuido de forma discernible a
los cambios producidos en la temperatura global en superficie a principios del siglo XX, esta no puede explicar el aumento
observado desde que se comenzd a medir la IST directamente con satélites a finales de la década de 1970 (capitulos 8 y 10).

El nucleo del Sol es un reactor de fusion nuclear gigante que convierte el hidrégeno en helio. Este proceso genera energia
que se irradia a través del sistema solar en forma de radiacidon electromagnética. La cantidad de energia que llega a la
parte superior de la atmoésfera de la Tierra varia en funcion de la generacién y emisién de energia electromagnética
proveniente del Sol y del recorrido de la érbita de la Tierra alrededor del Sol.

Desde 1978, la IST se mide directamente con instrumentos a bordo de satélites; estas mediciones indican que, en promedio,
~1361 W m=2llegan a la parte superior de la atmdsfera de la Tierra. Distintas partes de la superficie terrestre, asi como la
contaminacion del aire y las nubes actian como un espejo y reflejan aproximadamente un 30% de esta energia de vuelta
al espacio. Se registran niveles mas elevados de IST cuando el Sol es mas activo. Las variaciones de la irradiacion siguen el
ciclo de manchas solares de aproximadamente 11 afos: durante los ultimos ciclos, los valores de IST fluctuaron una media
de alrededor del 0,1%.

Antes de disponer de mediciones satelitales, las variaciones se estimaban a partir del nimero de manchas solares (desde
1610) o de radioisétopos que se forman en la atmédsfera y se conservan en los hielos polares y en los anillos arbéreos. Los
periodos diferenciados de entre 50 a 100 afos de muy poca actividad solar, como el minimo de Maunder entre 1645 y
1715, se conocen cominmente como grandes minimos solares. La mayoria de las estimaciones de los cambios de IST entre
el minimo de Maunder y la actualidad son del orden de un 0,1%, similar a la amplitud de la variabilidad de 11 afos.

¢De qué manera la variabilidad solar puede ayudar a explicar el registro de temperatura global en superficie observado
desde 18707 Para responder esta pregunta, es fundamental entender que también participan otros motores climaticos y
que cada uno de ellos produce patrones caracteristicos de respuestas climaticas regionales. Sin embargo, es la combinacién
de todos ellos la que produce el cambio climatico observado. La variabilidad solar y las erupciones volcanicas son factores
naturales. Por otro lado, los factores antropdgenos, esto es, los producidos por el hombre, incluyen cambios en las
concentraciones de gases de efecto invernadero y emisiones de contaminantes del aire visibles (aerosoles) y otras sustancias
generadas por las actividades humanas. La variabilidad interna es la variacion de un sistema climatico debida, por ejemplo,
a la variabilidad del tiempo o a fendbmenos como El Niflo-Oscilaciéon del Sur.

Las contribuciones relativas de estos factores naturales y antropégenos cambian con el tiempo. En PF 5.1, figura 1, se
ilustran las contribuciones sobre la base de un calculo muy sencillo, en el que la variacién de la temperatura media global
en superficie representa la suma de cuatro componentes relacionados linealmente con el forzamiento solar, volcanico y
antropégeno y con la variabilidad interna. Entre 1870y 2010, la temperatura global en superficie ha aumentado en torno
a 0,8 °C (PF 5.1, figura 1a). Sin embargo, este aumento no ha sido uniforme: a veces los factores que enfrian la superficie
terrestre (erupciones volcanicas, una menor actividad solar, la mayoria de las emisiones de aerosoles antropdgenos) han
compensado los factores que la calientan, como los gases de efecto invernadero, y la variabilidad generada en el sistema
climatico ha causado nuevas fluctuaciones no relacionadas con influencias externas.

La contribucion solar al registro del cambio de temperatura global en superficie se rige por el ciclo solar de 11 afos, lo que
permite explicar las fluctuaciones de la temperatura global de hasta aproximadamente 0,1 °C entre los valores minimos y
maximos (PF 5.1, figura 1 b). Es posible que el aumento de la actividad solar a largo plazo a comienzos del siglo XX haya
provocado un aumento del calentamiento registrado durante este intervalo, junto con una mayor variabilidad interna,
aumentos de gases de efecto invernadero y una discontinuidad de la actividad volcanica. Sin embargo, ese aumento
no puede explicar el calentamiento observado desde finales de la década de 1970, e incluso la tendencia de la IST fue
ligeramente a la baja entre 1986 y 2008 (capitulos 8 y 10).

Las erupciones volcanicas contribuyen al cambio de la temperatura global en superficie, ya que episédicamente inyectan
aerosoles en la atmdsfera que originan un enfriamiento de la superficie de la Tierra (PF 5.1, figura 1c). Las grandes
erupciones volcanicas, como la del monte Pinatubo en 1991, pueden generar un enfriamiento de la superficie de entre 0,1
y 0,3 °C durante los siguientes tres afos. (contintia en la pagina siguiente)
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PF 5.1 (continuacién)

El componente mas importante de la variabilidad
climatica interna es el fenédmeno El Nifio-Oscilacion
del Sur, que tiene un gran efecto en las variaciones
interanuales de la temperatura media tropical y global
(PF 5.1, figura 1d). Se han registrado temperaturas
anuales relativamente elevadas durante episodios de
El Nifilo, como en 1997-1998.

La variabilidad de las temperaturas globales en
superficie observadas entre 1870 y 2010 (figura 1a)
refleja las influencias combinadas de factores naturales
(solares, volcanicos e internos; PF 5.1, figura 1b-d),
superimpuestas a la tendencia de calentamiento
multidecenal provocada por factores antropégenos
(PF 5.1, figura 1e).

Antes de 1870, cuando las emisiones antropdégenas
de gases de efecto invernadero y aerosoles eran
menores, los cambios de la actividad solar y volcanica
y la variabilidad interna desempefaban un papel mas
importante, aunque es menor el grado de certeza de
las contribuciones especificas de estos factores a las
temperaturas globales en superficie. Con frecuencia
los minimos solares de varios decenios de duracion
se han asociado con condiciones frias. Sin embargo,
estos periodos también suelen verse afectados por
erupciones volcanicas, lo que dificulta cuantificar la
contribucion solar.

A escala regional, los cambios de la actividad solar se
han relacionado con los cambios del clima en superficie
y de la circulacion atmosférica en las zonas del
Indopacifico, Asia septentrional y el Atlantico Norte.
Los mecanismos que amplifican los efectos regionales
de las fluctuaciones relativamente pequenas de la IST
en el ciclo solar de aproximadamente 11 anos implican
interacciones dindmicas entre la atmésfera superior e
inferior, o entre la temperatura superficial del mary la
atmosfera, y tienen poca influencia en las temperaturas
medias globales (véase el recuadro 10.2).

Por ultimo, la caida de la actividad solar durante el
ultimo minimo solar hace algunos afios (PF 5.1, figura
1b) plantea la cuestién de su influencia sobre el clima
en el futuro. A pesar de las incertidumbres respecto de
la actividad solar futura, hay un nivel de confianza alto
en que los efectos de la actividad solar dentro del rango
de grandes maximos y minimos solares serd menor que
los cambios debidos a los efectos antropégenos.
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PF 5.1, figura 1 | Anomalias de la temperatura global en superficie entre 1870
y 2010 y factores que influyen en ellas naturales (solares, volcanicos e internos)
y antropdgenos. a) Registro de la temperatura global en superficie (1870 a
2010) en relacion con la temperatura media global en superficie entre 1961y
1990 (linea negra). Un modelo de cambio de la temperatura global en superficie
(a: linea roja) creado a partir de la suma de los efectos sobre la temperatura de
los factores naturales (b, ¢, d) y antropdgenos (e). b) Respuesta estimada de
la temperatura al forzamiento solar. ¢) Respuesta estimada de la temperatura
a las erupciones volcénicas. d) Variabilidad estimada de la temperatura
debida a la variabilidad interna, relacionada en este caso con el fenémeno
El Nifio-Oscilacion del Sur. e) Respuesta estimada de la temperatura al
forzamiento antropdgeno, que consta de un componente de calentamiento
debido a gases de efecto invernadero y de un componente de enfriamiento
debido a la mayoria de aerosoles.



Preguntas frecuc’ente_s . .
PF 5.2 | {Cuan inusual es la tasa actual de cambio del nivel del mar?

La tasa de cambio del nivel medio global del mar —un promedio de 1,7 + 0,2 mm afio™" para todo el siglo XX y de entre
2,8y 3,6 mm afio™ desde 1993 (capitulo 13)- es inusual en el contexto de las variaciones a escala secular de los dos ultimos
milenios. Sin embargo, se han registrado tasas de cambio del nivel del mar mucho mds elevadas durante los ultimos
periodos de rdpida desintegracion del manto de hielo, como las transiciones entre periodos glaciales e interglaciales. Los
efectos tectonicos excepcionales también pueden provocar variaciones locales del nivel del mar muy répidas, con tasas
locales superiores a las tasas de cambio globales actuales.

Generalmente, se considera que el nivel del mar es el punto en el que el océano se encuentra con la tierra. Los geocientificos
definen el nivel del mar como la medida de la posicion de la superficie del mar en relacion con la de la tierra, pudiendo
estar ambas en movimiento en relacién con el centro de la Tierra. Por consiguiente, una medida del nivel del mar refleja
una combinacion de factores geofisicos y climaticos. Entre los factores geofisicos que afectan al nivel del mar, cabe
destacar la subsidencia o el ascenso de la tierra y los ajustes isostaticos glaciales (la respuesta del sistema tierra-océano a
las variaciones en la distribucion de la masa en la Tierra, especificamente del agua de los océanos y del hielo terrestre).

Las influencias climaticas incluyen variaciones de las temperaturas del océano, que causan que el agua de mar se expanda
o contraiga, cambios en el volumen de los glaciares y mantos de hielo y los desplazamientos de las corrientes oceanicas.
Los cambios locales y regionales de estos factores climaticos y geofisicos producen desvios significativos de la estimacién
global de la tasa media de cambio del nivel del mar. Por ejemplo, el nivel del mar local esta bajando a una tasa de
aproximadamente 10 mm afio" a lo largo de la costa norte de Suecia (golfo de Bothnia) debido al ascenso actual provocado
por el hielo continental que se fundié después del tltimo periodo glacial. En cambio, el nivel del mar local aumenté a una
tasa de ~20 mm afo~' entre 1960 y 2005 al sur de Bangkok, principalmente como respuesta a la subsidencia debida a la
extraccién de agua subterranea.

Desde hace 150 anos aproximadamente, la variacion del nivel del mar se registra en estaciones mareograficas; y desde
hace 20 afios aproximadamente, con altimetros satelitales. Los resultados de estos dos conjuntos de datos son coherentes
durante el periodo de solapacion. La tasa media global de elevacion del nivel del mar de ~1,7 £ 0,2 mm afio' durante el
siglo XX, y aproximadamente el doble durante los dos Ultimos decenios, puede parecer pequefia en comparacion con las
observaciones de las oscilaciones de las olas y de las mareas en todo el mundo, que pueden ser de érdenes de magnitud
mayores. Sin embargo, si estas tasas se mantienen durante intervalos de tiempo prolongados, la magnitud acarrea
consecuencias importantes para las regiones costeras bajas altamente pobladas, donde incluso una pequefa elevacion del
nivel del mar puede inundar grandes extensiones terrestres.

Antes del periodo instrumental, las tasas locales de cambio del nivel del mar se calculaban a partir de mediciones indirectas
realizadas en registros sedimentarios, fésiles y arqueoldgicos. Estos registros indirectos estan limitados espacialmente y
reflejan condiciones locales y globales. Ahora bien, la reconstrucciéon de una sefial global se refuerza cuando los registros
indirectos individuales de entornos medioambientales muy diferentes convergen en una sefial comun. Es importante
sefialar que, generalmente, la mayoria de los archivos geolégicos, en particular aquellos anteriores a unos 20 000 afios,
Unicamente capturan variaciones del nivel del mar a escala milenaria. Asi pues, las estimaciones de las tasas de cambio del
nivel del mar a escala secular se basan en informacion a escala milenaria, pero se ha de reconocer que tal informaciéon no
necesariamente implica tasas de cambio del nivel del mar a escala secular mas elevadas.

Las reconstrucciones del nivel del mar de los ultimos dos milenios permiten utilizar registros indirectos para solaparlos
con el periodo instrumental y extenderlos mas alla. Encontramos un ejemplo reciente en los depésitos de las marismas de
agua salada en la costa atlantica de Estados Unidos, combinados con reconstrucciones del nivel del mar a partir de datos
de mareografos y predicciones de modelos, para documentar una tasa promedio de cambio del nivel del mar desde finales
del siglo XIX de 2,1 £ 0,2 mm aio™'. Este aumento de un siglo de duracién excede cualquier otra tasa de cambio a escala
secular en todo el registro de 2 000 afios para la misma seccién de costa.

A escalas mas prolongadas, se han detectado algunas tasas y amplitudes de cambios del nivel del mar mucho mayores. Los
ciclos climaticos glaciales-interglaciales durante los Gltimos 500 000 afios dieron lugar a variaciones en el nivel del mar global
de hasta entre 120 y 140 m aproximadamente. Gran parte de esta variacion se produjo hace entre 10 000 y 15 000 afios,
durante la transicion de un periodo completamente glacial a uno interglacial, a unas tasas promedio de 10 a 15 mm afo™".
Estas tasas elevadas solo se mantienen cuando la Tierra esta saliendo de periodos de extrema glaciacion, cuando grandes
mantos de hielo entran en contacto con los océanos. Por ejemplo, durante la transicién del Ultimo Maximo Glacial (hace
unos 21 000 anos) hasta el interglacial actual (conocido como Holoceno, que comenzé hace 11 650 aios), los depdsitos de
arrecifes de coral fosiles indican que el nivel global del mar se elevé de forma abrupta entre 14y 18 m en menos de 500
anos. Este episodio, en el que la tasa de elevacion del nivel del mar alcanzé méas de 40 mm ano', se conoce como pulso
de deshielo 1A.

(continua en la pagina siguiente)
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PF 5.2 (continuacion)

Estos ejemplos de escalas temporales mas prolongadas muestran tasas de cambio del nivel del mar mayores que las
observadas hoy en dia, pero cabe recordar que todas se produjeron bajo circunstancias especiales: en épocas de transicion
de condiciones completamente glaciales a interglaciales; en lugares en los que los efectos a largo plazo de estas transiciones
siguen produciéndose; en zonas de gran actividad tecténica o en grandes deltas, en los que predomina la subsidencia
provocada por la compactaciéon de sedimentos (en ocasiones amplificado por la extraccién de fluidos subterraneos).

Los registros instrumentales y geolégicos fundamentan la conclusion de que la actual tasa de cambio del nivel medio
global del mar es inusual en relacién a la observada y/o estimada durante los Gltimos dos milenios. Se han observado tasas
mas elevadas en el registro geoldgico, especialmente en las épocas de transicion entre periodos glaciales e interglaciales.
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PF 5.2, figura 1 | a) Estimaciones promedio de la tasa de cambio del nivel medio global del mar (en mm afio™') para cinco intervalos de tiempo: Ultima transicion
glacial-interglacial; pulso de deshielo 1A; Ultimos dos milenios; siglo XX, y era de altimetros satelitales (1993 a 2012). Las columnas azules denotan los intervalos
temporales de transicion de un periodo glacial a uno interglacial, mientras que las columnas naranjas denotan el periodo interglacial actual. Las barras negras indican
la gama de valores posibles del promedio de la tasa de cambio del nivel medio global del mar. Obsérvese que las épocas de transicion entre periodos glaciales e
interglaciales se caracterizan por tasas de cambio del nivel medio global del mar generalmente mas elevadas. b) Vista ampliada de la tasa de cambio del nivel medio
global del mar durante tres intervalos temporales del periodo interglacial actual.



Preguntas frecuentes

PF 6.1 lf,'_Podria la liberacion rapida de metano y de diéxido de carbono por el deshielo del
permafrost o por el calentamiento de los océanos hacer que el calentamiento aumente
significativamente?

El permafrost es el suelo que estd permanentemente congelado, que se encuentra principalmente en las latitudes altas del
Artico. El permafrost, en particular el que se encuentra debajo del mar en las plataformas poco profundas del océano Artico,
contiene depdsitos de carbono organico antiguos. Parte de ellos son depdsitos de la ultima glaciacion y contienen al menos el
doble de la cantidad de carbono actualmente presente en la atmdsfera en forma de didxido de carbono (CO,). Si una porcion
considerable de este carbono se liberase como metano (CH,) y CO,, las concentraciones atmosféricas de estos aumentarian,
lo que daria lugar a temperaturas atmosféricas mas elevadas. Esto, a su vez, provocaria mas liberacion de metano y CO,,
creandose asi una retroalimentacion positiva, lo que ocasionaria una intensificacion del calentamiento global.

Actualmente el Artico constituye un sumidero neto de CO, (secuestra alrededor de 0,4 + 0,4 PgC afio’ en la creciente
vegetacion lo que representa cerca de un 10% del sumidero global terrestre actual). Es también una fuente modesta de
CH,: se emiten entre 15 y 50 Tg(CH,) afio™" principalmente de humedales deshelados estacionalmente que representan
alrededor de un 10% de la fuente global de CH, proveniente de humedales. Hasta la fecha, no se dispone de evidencias
claras de que el deshielo contribuya significativamente a los balances globales actuales de estos dos gases de efecto
invernadero. Sin embargo, en condiciones de calentamiento sostenido del Artico, los estudios de modelos y la opinién de
los expertos indican con un nivel de acuerdo medio que en torno al afio 2100 podria producirse una liberacion combinada
de hasta 350 PgC en forma de CO,-equivalente.

Los suelos de permafrost en tierra, asi como el permafrost
en las plataformas ocednicas, contienen grandes
acumulaciones de carbono orgdnico, que habran de
deshelarse y descomponerse por la accién de microbios
antes de que pueda liberarse ese carbono, principalmente
en forma de CO,. Cuando el oxigeno es escaso, como
es el caso de los suelos encharcados, algunos microbios
también producen CH,.

€O, incorporado por la
vegetacion terrestre
0,3-0,6 PgC afio™ ——

CHy de lagos y pantanos
31-100 TgCH, afio™

Incorporacion de COo

En tierra, el permafrost esta cubierto por una “capa o
24-100 TgC afio

activa” superficial, que estd sujeta al deshielo durante
el verano y forma parta del ecosistema de tundra. Si
aumentara el promedio de las temperaturas durante la

primavera y el verano, la capa activa se espesaria y, en
consecuencia, quedaria mas carbono orgdnico expuesto
a la descomposicion microbiana. Sin embargo, unos
veranos mas calientes también darian lugar a una mayor
absorcion de CO, por la vegetacion del Artico mediante
la fotosintesis, lo que significa que el balance neto de
carbono del Artico es un equilibrio delicado entre una
mayor incorporacién y una mayor liberacién de carbono.

También son importantes las condiciones hidrologicas
durante el deshielo de verano. La fusion de masas con
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Hidratos de CHyg
enelsuelo
oceanico del Artico 0

1
Sl Ryl ¥ Flujo a sedimentacion

~2TgC afio™

un exceso de hielo presente en el terreno puede crear
condiciones de agua estancada en charcas o lagos, donde
la falta de oxigeno induciria la produccién de metano.
La complejidad de los paisajes del Artico debida al
calentamiento del clima implica que tenemos un nivel
de confianza bajo respecto de cual de estos diferentes
procesos predominaria a escala regional. La difusién del
calory la fusion del permafrost son procesos lentos —de hecho, el permafrost mas profundo del Artico puede considerarse un
vestigio de la tltima glaciacion, que sigue erosionandose lentamente- lo que significa que cualquier pérdida considerable
de carbono presente en el suelo de permafrost se producira en periodos largos.

PF 6.1, figura 1 | Gréfico simplificado de los principales depésitos y flujos
de carbono en el Artico, incluyendo el permafrost en tierra, en plataformas
continentales y en el océano. (Adaptacion de McGuire y otros, 2009, y Tarnocai y
otros, 2009.) TgC = 102 gCy PgC = 10" gC.

Con el oxigeno suficiente, la descomposicion de la materia organica presente en el suelo viene acompariada de la liberacion
de calor de microbios (similar al compost), que, durante el verano, podria provocar un mayor deshielo del permafrost. En
funcién del contendido de carbono y hielo del permafrost, asi como del régimen hidrolégico, este mecanismo podria, en
condiciones de calentamiento, desencadenar una degradacién relativamente rapida del permafrost local.

(continda en la pagina siguiente)
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PF 6.1 (continuacién)

Los estudios de modelizacién de la dindmica del permafrost y de emisiones de gases de efecto invernadero indican una
retroalimentacién positiva relativamente lenta, a escalas temporales de cientos de afios. Hasta el afio 2100, podrian liberarse
hasta 250 PgC en forma de CO, y hasta 5 Pg en forma de CH,. Debido al mayor potencial de calentamiento por efecto
invernadero del CH,, eso corresponderia a 100 PgC mas de CO,-equivalente liberado hasta el afio 2100. Estas cantidades
tienen una magnitud similar a otras retroalimentaciones biogeoquimicas, por ejemplo, el CO, adicional liberado como
consecuencia del calentamiento global de los suelos terrestres. Sin embargo, los modelos actuales no incluyen toda la
complejidad de los procesos del Artico que ocurren cuando se deshiela el permafrost, como la formacién de lagos y balsas.

Los hidratos de metano son otra forma de carbono congelado que se producen en suelos de permafrost profundos,
plataformas oceanicas, pendientes de plataformas y en los sedimentos de las profundidades abisales del océano. Los
hidratos de metano son conglomerados de moléculas de CH, y agua que solo son estables en lugares especificos de
temperaturas bajas y presiones altas. En tierra y en el océano, la mayoria de estos hidratos se originan a partir del carbono
biogénico marino o terrestre, descompuesto en ausencia de oxigeno y atrapado en un medio acuético en condiciones de
temperatura y presiéon adecuadas.

El calentamiento de los suelos de permafrost, aguas ocednicas y sedimentos y/o la variacién de la presion podria
desestabilizar estos hidratos, lo que provocaria la liberacién de su CH, al océano. Durante episodios de liberaciones mas
grandes y esporadicas, una fraccién de ese CH, también podria emitirse a la atmdsfera. Existe una gran acumulacion de
estos hidratos: solo en el Artico, la cantidad de CH, almacenado en forma de hidratos podria ser mas de 10 veces mayor
que el CH, presente en la atmosfera global.

Al igual que el deshielo de permafrost, la liberaciéon de hidratos en tierra es un proceso lento que dura entre decenios y
siglos. Las regiones oceanicas mas profundas y los sedimentos del fondo tardaran aun mas: entre siglos y milenios para
calentarse lo suficiente y desestabilizar los hidratos que contienen. Ademas, el metano liberado en aguas profundas tiene
que alcanzar la superficie y la atmosfera antes de que pueda ser activo desde el punto de vista climatico, pero, antes de
llegar a este punto, lo normal es que los microorganismos consuman la mayoria. Solo el CH, proveniente de hidratos en
plataformas poco profundas, como en el océano Artico al norte de Siberia oriental, podria llegar realmente a la atmésfera
y tener un impacto climatico.

Diversos estudios recientes han documentado emisiones de CH, localmente significativas en la plataforma siberiana del
Artico y desde los lagos siberianos. Se desconoce qué cantidad de este CH, se origina de la descomposiciéon del carbono
organico o de la desestabilizacién de los hidratos. Tampoco se dispone de datos para determinar si estas fuentes se han
visto estimuladas por el calentamiento regional reciente o si siempre han existido (es posible que estas fugas de CH,
hayan estado presentes desde la tltima desglaciacién). En cualquier caso, esas fuentes representan una contribucion muy
pequeia al balance de CH, global (menos de un 5%). Esto también se confirma por las observaciones de la concentracién
de CH, atmosférico, que no muestran ningtn aumento sustancial en el Artico.

Sin embargo, los estudios de modelizacién y la opinion de los expertos indican que las emisiones de CH, y CO, aumentaran
en condiciones de calentamiento del Artico y que proporcionaran una retroalimentacion climatica positiva. A lo largo de
siglos, esta retroalimentacién serd moderada, de una magnitud similar a la de otras retroalimentaciones clima-ecosistema
terrestre. Sin embargo, a lo largo de milenios y periodos mas largos, las liberaciones de CO, y CH, del permafrost y de
plataformasy de las pendientes de estas son mucho mas importantes como consecuencia de las grandes acumulaciones de
hidratos de carbono y metano implicadas.



Preguntas frecue,ntes . . i
PF 6.2 | ;Qué ocurre con el diéxido de carbono una vez que se emite a la atmésfera?

El diéxido de carbono (CO,), una vez que se emite a la atmdsfera, se distribuye rapidamente entre esta, la capa superior del
océano y la vegetacion. Posteriormente, el carbono continua desplazandose entre los diferentes reservorios del ciclo del
carbono global, tales como suelos, las profundidades del océano y las rocas. Algunos de estos intercambios se producen de
forma muy lenta. En funcion de la cantidad de CO, liberado, entre un 15% y un 40% permanecera en la atmdsfera hasta
2 000 anos, después de lo cual se establecera un nuevo balance entre la atmdsfera, la biosfera terrestre y el océano. Los
procesos geoldgicos precisaran entre decenas y cientos o miles de afios, o quiza mas, para redistribuir en mayor medida
el carbono entre los reservorios geoldgicos. Asi pues, las concentraciones de CO, atmosférico mds elevadas, y los impactos
climaticos de las emisiones actuales conexos, persistiran mucho tiempo en el futuro.

El CO, es un gas muy poco reactivo, que se distribuye rapidamente por toda la troposfera en menos de un ano. A
diferencia de los compuestos quimicos reactivos presentes en la atmoésfera que se eliminan y descomponen por procesos
de hundimiento, como el metano, el carbono se redistribuye entre los diferentes reservorios del ciclo del carbono global
y, finalmente, vuelve reciclado a la atmésfera en una gran variedad de escalas temporales. En PF 6.2, figura 1, se ofrece
un diagrama simplificado del ciclo del carbono global. Las flechas abiertas indican el tiempo que generalmente tardan los
atomos de carbono en ser transferidos a través de los diferentes reservorios.

Antes de la era industrial, el ciclo del carbono global estaba practicamente en equilibrio, como se infiere de las mediciones
de los nucleos de hielo, que muestran una concentracién atmosférica de CO, casi constante durante los Gltimos miles de
afios previos a la era industrial. Sin embargo, las emisiones
J— — antropégenas de CO, a la atmdsfera han alterado ese
A equilibrio. A medida que las concentraciones globales de
CO, aumentan, los procesos de intercambio entre el CO,
y el océano superficial y la vegetacién se ven alterados,
asi como también los intercambios posteriores dentro
de los reservorios de carbono terrestres, oceanicos y, en
ultima instancia, de la corteza terrestre, y entre ellos.
De este modo, el carbono adicional se redistribuye por
el ciclo del carbono global hasta que los intercambios de
carbono entre los diferentes reservorios de carbono han
alcanzado un nuevo equilibrio aproximado.

Emisiones de
combustibles fosiles

tercambio de gase:

Sobre el océano, las moléculas de CO, pasan a través de
la interfaz aire-mar mediante el intercambio de gases.
En el agua del mar, el CO, interactia con las moléculas
de agua y se forma acido carbénico, que reacciona muy
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S0 W0 arios e . _rapldza,\m_ente_con el gran reservorio oceanico de carbono
inorganico disuelto: iones bicarbonato y carbonato. Las

g FIOCENTS corrientes y la formacion de aguas densas descendientes

Sedimentos transportan el carbono entre la superficie y las capas

profundas del océano. La biota marina también
redistribuye el carbono: los organismos marinos fabrican
tejido orgédnico y caparazones calcareos en las aguas
superficiales y, al morir los organismos, esos tejidos y
caparazones descienden a aguas profundas, donde son
devueltos al reservorio de carbono inorganico disuelto
mediante disoluciéon y descomposicion microbiana. Una pequefia fraccion llega al suelo marino y se incorpora a los
sedimentos.

PF 6.2, figura 1 | Esquema simplificado del ciclo del carbono global que
muestra las escalas temporales tipicas de renovacion para las trasferencias de
carbono a través de los reservorios principales.

El carbono adicional proveniente de las emisiones antropogenas tiene el efecto de aumentar la presion parcial de CO,
en la atmosfera, aumentando con ello el traspaso de moléculas de CO, del aire al mar. En la superficie del océano, la
quimica del carbono incorpora rapidamente ese CO, adicional. Como resultado, las aguas superficiales poco profundas
del océano alcanzan un equilibrio con la atmodsfera al cabo de uno o dos afos. El paso del carbono desde la superficie
a las aguas de profundidades medias y grandes lleva mas tiempo (entre decenios y muchos siglos). A escalas de tiempo
aun mayores, la acidificacion provocada por el aumento de CO, disuelve los sedimentos de carbonato del suelo marino,
lo que produce una mayor incorporacién en el océano. Sin embargo, el conocimiento actual sugiere que, a menos que
la circulacion oceanica varie sustancialmente, el crecimiento de plancton permanece practicamente invariable porque, al
depender principalmente de factores medioambientales, como los nutrientes y la luz, y no de la disponibilidad de carbono
inorganico, no contribuye de forma significativa a la incorporacién de CO, antrop6geno en los océanos.

(continda en la pagina siguiente)
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PF 6.2 (continuacion)

Sobre la superficie terrestre, la vegetaciéon absorbe CO, por fotosintesis y lo convierte en materia organica. Una parte
de este carbono se devuelve de forma inmediata a la atmésfera en forma de CO, por la respiraciéon de las plantas; el
resto lo utilizan estas para su crecimiento. El material vegetal muerto se incorpora a los suelos, donde finalmente los
microorganismos lo descomponen. Posteriormente, vuelve a la atmdsfera en forma de CO, mediante la respiracion.
Ademas, el carbono en la vegetacién y en los suelos también se vuelve a transformar en CO, por medio de incendios,
insectos y animales herbivoros, asi como de las cosechas y su consumo por el ganado o el ser humano. Parte del carbono
organico ademas es conducido al océano por los arroyos y rios.

Un aumento de CO, en la atmdsfera intensifica la fotosintesis y, por consiguiente, la incorporacién de carbono. Ademas,
las concentraciones elevadas de CO, ayudan a las plantas en zonas secas a utilizar el agua subterranea de forma mas eficaz.
A su vez, esto aumenta la biomasa en la vegetacion y en los suelos y, por tanto, favorece la formaciéon de un sumidero de
carbono en la superficie terrestre. Ahora bien, el tamafo de este sumidero también depende, en gran medida, de otros
factores tales como la disponibilidad de agua y nutrientes.

Los modelos climaticos acoplados del ciclo del carbono indican que el océano y la tierra incorporan menos carbono a
medida que el clima se calienta, lo que constituye una retroalimentacion climatica positiva. Este efecto es consecuencia
de muchos factores distintos: por ejemplo, a mayor temperatura del agua marina, menor solubilidad del CO,, por lo que
la alteracion de las reacciones quimicas del carbono da lugar a una menor incorporacién al océano del exceso de CO,
atmosférico. En tierra, unas temperaturas mas elevadas favorecen periodos de crecimiento estacional mas prolongados en
latitudes templadas y altas, pero también una respiracion mas rapida del carbono edafico.

El tiempo que lleva alcanzar un nuevo equilibrio de la distribucion de carbono depende de los periodos de transferencia de
carbono a través de los diferentes reservorios, y tiene lugar en una multitud de escalas temporales. Primero, el carbono se
intercambia entre los reservorios de carbono “rapidos”, como la atmésfera, el océano superficial, la vegetacion terrestre y
los suelos, por periodos de hasta varios miles de afios. En escalas temporales mas largas, revisten mas importancia procesos
geoldgicos secundarios muy lentos, como la disolucién de sedimentos carbonatados y el enterramiento de sedimentos en
la corteza terrestre.

En PF 6.2, figura 2, se ilustra el decaimiento de una gran cantidad en exceso de CO, (5 000 PgC o, lo que es lo mismo,
unas 10 veces el CO, acumulado emitido desde principios de la era industrial) emitido a la atmoésfera y la forma en que se
redistribuye en la tierray en el océano a lo largo del tiempo. Durante los primeros 200 afios, el océanoy la tierra incorporan
cantidades similares de carbono. En escalas temporales mayores, predomina la incorporacidon oceanica, principalmente
debido a que es un reservorio mas grande (~38 000 PgC) que la superficie terrestre (~4 000 PgC) y la atmosfera (589 PgC
hasta la era industrial). La quimica oceanica hace que el tamario de la aportacion inicial sea importante: unas emisiones
mayores implican que una fraccién mas grande de CO, permanece en la atmésfera. Después de 2 000 aios, la atmosfera
sigue conteniendo entre un 15% y un 40% de esas emisiones de CO, iniciales. Para que se produzca una mayor reducciéon
por disolucién de sedimentos carbonatados y reacciones con rocas igneas, como meteorizacién de silicato y enterramiento
de sedimentos, se necesitan entre decenas y cientos de miles de afios, o incluso mas.

Invasion oceanica
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PF 6.2, figura 2 | Decaimiento de un incremento de CO, de 5 000 PgC emitidos a la atmésfera desde el momento cero de emisién y su redistribucién posterior
en la tierra y el océano como una funcion del tiempo, calculada mediante modelos climaticos acoplados del ciclo del carbono. El tamafio de las bandas de colores
indica la incorporacion del carbono por el reservorio respectivo. Los dos primeros graficos muestran la media multimodelos obtenida de un proyecto de inter-
comparacion de modelos (Joos y otros, 2013). El Gltimo gréfico muestra el periodo de redistribucion mas largo que incluye la disolucién oceanica de sedimentos
carbonaceos de acuerdo con los célculos obtenidos del Modelo del sistema Tierra de complejidad intermedia (segtin Archer y otros, 2009b).



Preguntas frecuentes’ . . . L.
PF 7.1 | ¢{De qué manera influyen las nubes en el clima y el cambio climatico?

Las nubes tienen una gran influencia en el clima actual. Sin embargo, las observaciones por si solas todavia no nos dejan
inferir la manera en que las nubes influiran en el clima futuro mas caliente. Para efectuar una prediccion exhaustiva de
las variaciones en la nubosidad es necesario un modelo climatico global. Estos modelos simulan campos de nubes que se
parecen a grandes rasgos a los observados, pero contienen errores e incertidumbres considerables. Los distintos modelos
climaticos producen proyecciones diferentes de la forma en que las nubes cambiaran con un clima mdés caliente. Sobre la
base de todas las evidencias disponibles, parece probable que la retroalimentacion neta de las nubes y el clima amplifica
el calentamiento global. De ser asi, se desconoce la intensidad de esta amplificacion.

Desde la década de 1970, los cientificos reconocen la importancia crucial de las nubes para el sistema climatico y para el
cambio climatico. Las nubes influyen en el sistema climatico de diversas maneras. Producen precipitaciones (de lluvia y
nieve), necesarias para la mayor parte de la vida sobre tierra. Calientan la atmosfera al condensarse el vapor de agua. Si
bien parte del agua condensada se vuelve a evaporar, la precipitacion que llega a la superficie representa un calentamiento
neto del aire. Las nubes influyen considerablemente en los flujos a través de la atmésfera tanto de la luz solar (que calienta
el planeta) como de la luz infrarroja (que enfria el planeta puesto que se irradia al espacio). Por tltimo, las nubes contienen
potentes corrientes ascendentes que pueden transportar rapidamente aire desde cerca de la superficie hasta grandes
alturas. Estas corrientes ascendentes transportan energia, humedad, cantidad de movimiento, oligogases y particulas de
aerosoles. Durante decenios, los climatélogos se han valido de observaciones y modelos para estudiar las variaciones de las
nubes con el tiempo diario, el ciclo estacional y los cambios de afio a afio, tales como los asociados a El Nifio.

Todos los procesos de las nubes pueden cambiar a medida que el estado del clima cambia. Las retroalimentaciones de nube
revisten un interés particular en el contexto del cambio climatico. Cualquier cambio en un proceso en una nube provocado
por el cambio climatico, y que a su vez influye en el clima, representa una retroalimentacion nube-clima. Debido a la
gran interaccién de las nubes con la luz solar e infrarroja, una pequefa variacién de la nubosidad podria tener un efecto
importante en el sistema climatico.

Se han sugerido muchos tipos posibles de retroalimentacion nube-clima relativos a variaciones en la nubosidad, la
altura de la cima de las nubes y/o la reflectividad de las nubes (véase PF 7.1, figura 1). Los estudios coinciden en que las
nubes altas intensifican el calentamiento global, ya que interactan con la luz infrarroja emitida por la atmoésfera y la
superficie. Sin embargo, el nivel de incertidumbre sobre las retroalimentaciones asociadas a nubes a baja altitud y sobre
las retroalimentaciones de nube vinculadas a la nubosidad y reflectividad en general es mayor.

(continda en la pagina siguiente)
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retroalimentacion aumenta el calentamiento en superficie.

PF 7.1, figura 1 | Esquema de los mecanismos de retroalimentacion de nube importantes.
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PF 7.1 (continuacién)

Las nubes gruesas altas reflejan la luz solar de forma eficaz y tanto las nubes gruesas como las finas altas reducen
considerablemente la cantidad de luz infrarroja que la atmésfera y la superficie emiten al espacio. La compensacion
entre estos dos efectos hace que la temperatura en superficie sea un poco menos sensible a los cambios en la cantidad
de nubes altas que a los cambios en las bajas. Esta compensaciéon puede alterarse si se produce un desplazamiento
sistematico desde las nubes gruesas altas a las nubes Cirrus finas, o viceversa. Si bien esta posibilidad no se puede
descartar, no se dispone de evidencias hasta la fecha que la respalden. Por otro lado, las variaciones en la altitud de
las nubes altas (para una nubosidad alta dada) pueden influir significativamente en la temperatura en superficie. Un
desplazamiento ascendente de las nubes altas reduce la luz infrarroja que la superficie y la atmésfera emiten al espacio,
pero influye poco sobre la luz solar reflejada. Hay evidencias sélidas de ese desplazamiento en un clima mas caliente.
Esto incrementa el calentamiento global, ya que evita que parte de la luz infrarroja adicional emitida por la atmésfera
y la superficie abandone el sistema climatico.

Las nubes bajas reflejan una buena parte de la luz solar de vuelta al espacio, pero, para un estado de la atmoésfera y la
superficie dado, solo tienen un efecto débil en la luz infrarroja emitida al espacio desde la Tierra. Como resultado, producen
un efecto neto de enfriamiento en el clima actual. En menor medida, ocurre lo mismo con las nubes medias. En un clima
futuro calentado como consecuencia del aumento de los gases de efecto invernadero, la mayoria de los modelos climaticos
evaluados por el IPCC simulan una disminucién de la nubosidad baja y media, que haria que aumentara la absorcion de luz
solar y, por tanto, aumentara el calentamiento. Ahora bien, el grado de esta disminuciéon depende bastante del modelo.

Un clima mas caliente también puede producir otros cambios en las nubes. La variaciéon de los patrones del viento y las
trayectorias de las tormentas podria alterar los patrones regionales y estacionales de nubosidad y precipitacion. Algunos
estudios sugieren que ya es detectable en el registro observacional la sefial de una de esas tendencias observadas en los
modelos climaticos (una migracién hacia los polos de las nubes asociadas con trayectorias de tormentas en latitudes medias).
El desplazamiento de las nubes hacia regiones que reciben menos luz solar también podria hacer que se intensificara el
calentamiento global. Es posible que se formen mas nubes por gotas liquidas, que son pequefias pero numerosas y reflejan
mas luz solar al espacio que una nube compuesta de la misma masa de grandes cristales de hielo. Las nubes Cirrus finas,
que ejercen un efecto de calentamiento neto y son muy dificiles de simular mediante modelos climaticos, podrian cambiar
de maneras que no se han simulado con los modelos, si bien no existen evidencias de ello. Otros procesos pueden resultar
importantes a nivel regional; por ejemplo, las interacciones entre las nubes y la superficie pueden variar sobre el océano,
en las zonas donde el hielo marino se funde, y sobre la tierra, en las zonas donde la transpiracion vegetal es menor.

Actualmente no existe ninguna manera ampliamente aceptada de deducir las retroalimentaciones de nube globales a
partir de las observaciones de las tendencias de las nubes a largo plazo o de la variabilidad a corto plazo. No obstante,
todos los modelos empleados para la presente evaluacion (y para las dos evaluaciones anteriores del IPCC) producen
retroalimentaciones de nube netas que, o bien aumentan el calentamiento por los gases de efecto invernadero
antropégenos, o bien tienen poco efecto general. Las retroalimentaciones no se “introducen” en los modelos, pero
aparecen a raiz del funcionamiento de las nubes en la atmdsfera simulada y por sus efectos en los flujos y transformaciones
de energia en el sistema climatico. Las diferencias en la magnitud de las retroalimentaciones de nube arrojadas por
los diversos modelos reflejan en gran medida los diferentes grados de sensibilidad de los modelos a los cambios en las
concentraciones de los gases de efecto invernadero.



Preguntas frecuente’s . . . L
PF 7.2 | { De qué manera influyen los aerosoles en el clima y el cambio climatico?

Los aerosoles atmosféricos se componen de pequenas particulas liquidas o sdlidas suspendidas en la atmdsfera, distintas
de las grandes particulas de las nubes y las precipitaciones. Pueden ser de origen natural o antropdgeno y pueden influir
en el clima en formas multiples y complejas al interactuar con la radiacion y las nubes. En general, los modelos y las
observaciones indican que los aerosoles antropdgenos han producido un efecto de enfriamiento en la Tierra desde la era
preindustrial que ha enmascarado parte del calentamiento medio global provocado por los gases de efecto invernadero
que se hubiese producido en su ausencia. Se prevé que las emisiones de aerosoles antropdgenos se reduzcan en el futuro
en respuesta a las politicas de calidad del aire y, en consecuencia, este calentamiento se manifestaria.

El periodo de vida normal de los aerosoles atmosféricos oscila entre un dia y dos semanas en la troposfera y es de
aproximadamente un afio en la estratosfera. Su tamafio, composicién quimica y forma varian considerablemente. Algunos
aerosoles, como el polvo y los rociones marinos, son mayoritaria o totalmente de origen natural, mientras que otros
aerosoles, como los sulfatos y el humo, son al mismo tiempo de origen natural y antropégeno.

Los aerosolesinfluyen en el clima de muchas maneras. En primer lugar, dispersany absorben la luzsolar, modificando asi el balance
radiativo de la Tierra (véase PF 7.2, figura 1). En general, la dispersion que provocan hace que el planeta sea mas reflectante y
contribuye a enfriar el clima, mientras que la absorcion tiene el efecto contrario y contribuye a calentarlo. El equilibrio entre el
enfriamiento y el calentamiento depende de las propiedades de los aerosoles y de las condiciones medioambientales. Muchos
estudios observacionales han cuantificado los efectos radiativos locales de los aerosoles antropdgenos y naturales, pero, para
determinar su impacto global, hacen falta datos y modelos satelitales. Una de las incertidumbres que siguen existiendo se deriva
del carbono negro, un aerosol que absorbe radiacién solar que no solo es mas dificil de medir que aquellos que la dispersan,
sino que también ocasiona una respuesta complicada de las nubes. Sin embargo, la mayoria de los estudios coinciden en que
el efecto radiativo general provocado por los aerosoles antropdgenos es de enfriamiento del planeta.

. .. (contintia en la pdgina siguiente)
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Los aerosoles dispersan la radiacion solar. Asi, llega menos radiacion  La circulacion atmosférica y los procesos de mezcla dispersan el
solar a la superficie y se produce un enfriamiento localizado. enfriamiento regionalmente y en la vertical.

Aerosoles absorbentes
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Calentamiento

_— A Ao A Ao " 1
Los aerosoles absorben la radiacion solar. Asf, la capa de aerosoles se A escalas mas grandes se produce un calentamiento neto de la
calienta, pero la superficie, que recibe menos radiacion solar, puede  superficie y la atmésfera porque la circulacion atmosférica y los
enfriarse localmente. procesos de mezcla redistribuyen la energia térmica.

PF 7.2, figura 1 | Sinopsis de las interacciones entre los aerosoles y la radiacion solar y su impacto en el clima. Las ilustraciones de la izquierda muestran los
efectos radiativos instantaneos de los aerosoles, mientras que las de derecha muestran su impacto general después de que el sistema climatico haya respondido
a sus efectos radiativos.
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PF 7.2 (continuacién)

Los aerosoles también actian como focos de
condensaciéon y nucleacion de hielo en los que
se pueden formar gotitas de lluvia y particulas
de hielo (véase PF 7.2, figura 2). Cuando hay una
mayor presencia de particulas de aerosol, las nubes
de gotitas de agua liquida tienden a tener mas
gotitas de agua, pero de menor tamaio, lo que
provoca que estas nubes reflejen mas radiacién
solar. Ahora bien, hay muchas otras formas de
interacciones aerosol-nube, en particular en las
nubes de hielo, o de agua liquida y hielo, en las
que los cambios de fase entre agua liquida y helada
son sensibles a las concentraciones de aerosoles y
a las propiedades de estos. La opinién inicial de
que un aumento de la concentracién de aerosoles
también haria que aumentara la cantidad de nubes
bajas se ha puesto en entredicho porque hay una
serie de procesos que contrarrestan este efecto.
Loégicamente, cuantificar el impacto general de
los aerosoles en la cantidad y las propiedades de
las nubes resulta dificil. Los estudios disponibles,
basados en modelos climaticos y observaciones
satelitales, generalmente indican que el efecto
neto de los aerosoles antropdgenos sobre las nubes
es de enfriamiento del sistema climatico.

Debido a su distribucion irregular en la atmésfera,
los aerosoles pueden calentar y enfriar el sistema
climatico con arreglo a patrones que pueden
impulsar cambios meteorolégicos. Estos efectos
son complejos y dificiles de simular con los
modelos actuales, pero varios estudios sugieren
efectos considerables en las precipitaciones en
algunas regiones.

Debido a su corto periodo de vida, la abundancia de
aerosoles, y sus efectos climaticos, han variado a lo
largo del tiempo, en términos generales en sintonia
con las emisiones antropégenas de aerosoles y sus
precursores en la fase gaseosa, como el dioxido
de azufre (S0O,) y algunos compuestos organicos
volatiles. Puesto que las emisiones antropégenas
de aerosoles han aumentado considerablemente
durante el periodo industrial, se ha contrarrestado
parte del calentamiento que, de lo contrario, se
hubiese producido debido al incremento de las
concentraciones de gases de efecto invernadero
homogéneamente mezclados. Los aerosoles
originados por grandes erupciones volcanicas que
alcanzaron la estratosfera, como los emitidos en El
Chichoén y Pinatubo, también han causado periodos
de enfriamiento que generalmente duran entre
uno y dos afos.

Interacciones aerosol-nube
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Los aerosoles actian como nucleos de condensacion de nube
en los que se pueden formar gotitas de liquido.
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Una mayor presencia de aerosoles da lugar a una mayor
concentracion de pequefias gotitas, 1o que conlleva nubes mas
brillantes. Sin  embargo, hay muchos otros procesos
aerosol-nube-precipitacion posibles que pueden amplificar o
atenuar este efecto.

PF 7.2, figura 2 | Sinopsis de las interacciones aerosol-nube y su impacto en el
clima. Las ilustraciones a) y b) representan una nube baja limpia y una contaminada,
respectivamente.

Durante los ultimos dos decenios, las emisiones de aerosoles antropdégenos han disminuido en algunos paises
desarrollados, mientras que en muchos paises en desarrollo han aumentado. Por ello, se considera que el impacto de
los aerosoles en la temperatura media global en superficie durante este periodo es pequefio. No obstante, segun las
proyecciones, las emisiones de aerosoles antropégenos finalmente disminuirdn en respuesta a las politicas de calidad
del aire, con lo que se interrumpird su efecto refrigerante de la superficie terrestre y, por consiguiente, se producirad un

aumento del calentamiento.



Preguntas frecuentes . . . . .
PF 7.3 | {Podria la geoingenieria contrarrestar el cambio climatico y qué efectos colaterales
podria tener su uso?

La geoingenieria, también llamada ingenieria climatica, se define como un vasto conjunto de métodos y tecnologias
que tienen por objeto alterar deliberadamente el sistema climatico a fin de aliviar los impactos del cambio climatico.
Generalmente se distinguen dos categorias de métodos de geoingenieria: la gestion de la radiacion solar (evaluada en la
seccion 7.7), cuyo objetivo es compensar el calentamiento provocado por los gases de efecto invernadero antropdgenos,
para lo que se hace al planeta mas reflectante; y la remocion de didxido de carbono (evaluada en la seccion 6.5), cuyo
objetivo es reducir la concentracion de CO, atmosférico. Las dos categorias funcionan con principios fisicos diferentes y
a escalas temporales distintas. Los modelos sugieren que, si los métodos de gestion de la radiacion solar fueran factibles,
serian efectivos para contrarrestar el aumento de temperaturas, y algo menos efectivos, aunque aun en cierta medida,
para contrarrestar otros cambios climaticos. La gestion de la radiacion solar no contrarrestaria todos los efectos del cambio
climéatico. Ademads, todos los métodos de geoingenieria propuestos también conllevan riesgos y efectos colaterales. Todavia
no es posible anticipar otras consecuencias, ya que es bajo el nivel de conocimiento cientifico de la gestion de la radiacion
solar y de la remocidn de didxido de carbono. Hay también otras muchas cuestiones (de cardcter politico, €tico y practico)
relacionadas con la geoingenieria que estan fuera del &mbito de este informe.

Métodos de remocion de diéxido de carbono

El objetivo de los métodos de remocion del didxido de carbono es remover CO, de la atmdsfera mediante la modificacion
deliberada de los procesos del ciclo del carbono o por métodos industriales (por ejemplo, quimicos). El carbono extraido de la
atmosfera se almacenaria luego en reservorios terrestres, ocednicos o geolégicos. Algunos métodos de remocién de diéxido
de carbono se basan en procesos biolégicos, como la forestacion/reforestacion a gran escala, el secuestro de carbono en
suelos con carboén bioldgico, la bioenergia con captaciéon y almacenamiento de carbono y la fertilizacion del océano. Otros

(continda en la pagina siguiente)
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PF 7.3, figura 1 | Sinopsis de algunos métodos de geoingenieria que se han propuesto. Métodos de remocion de diéxido de carbono (véase la seccién 6.5 para
més detalles): A) adicién de nutrientes al océano (fertilizacion oceénica), lo que aumenta la productividad ocednica en la superficie del océano y transporta hacia el
fondo una fraccion del carbono biogénico resultante; B) aumento de la alcalinidad del océano mediante la adicion de minerales sélidos, lo que causa mayor disolucion
de CO, atmosférico en el océano; C) aumento de la tasa de meteorizacion de las rocas silicatadas y transporte de minerales carbonatados disueltos hacia el océano;
D) captura quimica de CO, atmosférico y almacenamiento bajo tierra o en el océano; E) quema de biomasa en plantas de energfa eléctrica con captura de carbono, y
almacenamiento del CO, capturado bajo tierra o en el océano, y F) captura de CO, por forestacion y reforestacion, y almacenamiento en ecosistemas terrestres. Métodos
de gestion de la radiacion solar (véase la seccion 7.7 para mas detalles): G) instalacion de reflectores en el espacio para reflejar la radiacion solar; H) inyeccion de
aerosoles en la estratosfera; ) siembra de nubes marinas para ganar reflectancia; J) produccion de microburbujas en la superficie del océano para hacerlo mas reflectante;
K) plantacion de cultivos mas reflectantes, y L) blanqueo de tejados y otras estructuras.
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métodos se basan en procesos geoldgicos, como la meteorizacién acelerada de rocas silicatadas y carbonatadas, tanto en
tierra como en el océano (véase PF 7.3, figura 1). Posteriormente, el CO, removido de la atmosfera se almacenaria en forma
organica en reservorios terrestres, o en forma inorganica en reservorios oceanicos y geoldgicos, en los que tendria que
almacenarse durante al menos varios cientos de afios para que la remocion de dioxido de carbono fuese efectiva.

Los métodos de remocién de didxido de carbono reducirian el forzamiento radiativo del CO, en la medida en que fueran
efectivos en remover el CO, de la atmoésfera y mantenerlo apartado de ella. Algunos métodos también reducirian la
acidificacion oceanica (véase PF 3.2), pero otros métodos que implicaran el almacenamiento oceanico podrian hacer que
aumentara la acidificacion si el carbono se secuestrara en forma de CO, disuelto. Una incertidumbre importante relacionada
con la efectividad de los métodos de remocién de diéxido de carbono es la capacidad de almacenamiento y la permanencia
del carbono almacenado. La remocién y el almacenamiento permanentes de carbono mediante la remocion de diéxido
de carbono harian disminuir el calentamiento del clima a largo plazo. Sin embargo, las estrategias de almacenamiento
no permanentes permitirian que el CO, volviese a la atmoésfera, donde de nuevo contribuye al calentamiento. Si la
concentracion de CO, atmosférico se redujera, la remocion intencional de CO, mediante métodos de remocién de didxido
de carbono se veria parcialmente compensada por la respuesta de los reservorios oceanicos y terrestres, pues algunos de
estos reservorios emitirian a la atmésfera el CO, antropégeno que se habia almacenado previamente. Para compensar
completamente las emisiones de CO, antropdégenas del pasado, las técnicas de remocién de diéxido de carbono tendrian
que remover no solo el CO, que se ha acumulado en la atmésfera desde la era preindustrial, sino también el carbono
antropégeno incorporado por la biosfera terrestre y el océano.

Los métodos de remocién de diéxido de carbono por meteorizacion biolégica y la mayoria los métodos de remocion de
dioxido de carbono por meteorizacion quimica no pueden ampliarse indefinidamente y estan necesariamente limitados
por varias restricciones fisicas o medioambientales, como las demandas competitivas del suelo. Si suponemos una tasa de
secuestro maxima de remocién de diéxido de carbono de 200 PgC por siglo a partir de una combinacién de métodos de
remocion de didxido de carbono, llevaria alrededor de 150 afios remover el CO, emitido en los Gltimos 50 afos, lo que
dificulta, incluso para un conjunto de métodos de remocién de diéxido de carbono suplementarios, la mitigacion rapida del
cambio climatico. En principio, los métodos de extracciéon directa del aire podrian funcionar mucho mas rapido, pero pueden
verse limitados por la aplicacion a gran escala, en particular por el uso de energia y las restricciones medioambientales.

La remocion de dioxido de carbono también podria tener efectos colaterales climaticos y medioambientales. Por ejemplo,
el aumento de la productividad de la vegetacién podria hacer que se incrementaran las emisiones de N,O, que es un gas de
efecto invernadero mas potente que el CO,. Un gran aumento de la cubierta de vegetacioén, por ejemplo, por forestacion
o cultivos energéticos, podria alterar las caracteristicas de la superficie, como la reflectancia de la superficie y los flujos
turbulentos. Algunos estudios de modelos han indicado que la forestacion en regiones boreales estacionalmente cubiertas
de nieve podria acelerar de hecho el calentamiento global, mientras que en los trépicos podria resultar mas eficaz para
reducir el calentamiento global. Los métodos oceanicos de remocion de didxido de carbono que se basan en la producciéon
biologica (como la fertilizacion del océano) tendrian muchos efectos colaterales en los ecosistemas ocednicos y la acidez
del océano y podrian producir emisiones de otros gases de efecto invernadero distintos del CO,.

Métodos de gestion de la radiacion solar

La temperatura media global en superficie del planeta esta muy influenciada por la cantidad de luz solar absorbida por la
atmoésfera y la superficie de la Tierra, que calienta el planeta, y por el efecto invernadero, el proceso por el que los gases
de efecto invernadero y las nubes afectan a la manera en que la energia se emite de vuelta al espacio. Un aumento del
efecto invernadero conlleva un aumento de la temperatura en superficie hasta que se alcanza un nuevo equilibrio. Si se
absorbe menos luz solar entrante porque el planeta se ha tornado mas reflectante, o si la energia puede emitirse al espacio
mas eficazmente debido a una reduccion del efecto invernadero, la temperatura media global en superficie disminuira.

Los métodos de geoingenieria propuestos cuyo objetivo es gestionar los flujos de energia entrantes y salientes de la Tierra
se basan en este principio fisico fundamental. La mayoria de estos métodos proponen o bien reducir la luz solar que llega
a la Tierra o bien aumentar la reflectancia del planeta. Para ello, se hace que la atmédsfera, las nubes o la superficie sean
mas brillantes (véase PF 7.3, figura 1). Otra técnica propone suprimir las nubes muy altas llamadas Cirrus, ya que tienen un
fuerte efecto invernadero. De acuerdo con la fisica elemental, si uno de estos métodos modifica los flujos de energia de la
forma prevista, el planeta se enfria. Sin embargo, es un escenario complicado porque son muchos y complejos los procesos
fisicos que rigen las interacciones entre el flujo de energia, la circulacion atmosférica, el tiempo y el clima resultante.

Si bien la temperatura media global en superficie del planeta responde a un cambio en la cantidad de luz solar que llega a la
superficie 0 a un cambio en el efecto invernadero, la temperatura en cualquier lugar y momento dado depende de muchos otros
factoresy la cantidad de enfriamiento conseguido por la gestién de la radiacion solar en general no consigue igualar la cantidad
de calentamiento causado por los gases de efecto invernadero. Por ejemplo, la gestién de la radiacién solar solamente cambia
las tasas de calentamiento diurnas, pero un aumento de los gases de efecto invernadero puede modificar las temperaturas tanto
diurnas como nocturnas. La compensacion inexacta puede influir en el ciclo diurno de la temperatura en superficie, incluso si

(continda en la pdgina siguiente)
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la temperatura media en superficie no se altera. Otro ejemplo es que los calculos de modelos sugieren que un descenso uniforme
de la luz solar que llega a la superficie podria compensar el calentamiento medio global inducido por el CO,, pero algunas
regiones se enfriarian menos que otras. Los modelos sugieren que si el calentamiento producido por el efecto invernadero de
origen antropdgeno se compensara completamente con aerosoles estratosféricos, las regiones polares mantendrian un pequeiio
calentamiento residual, mientras que las regiones tropicales se volverian un poco menos frias que en la era preindustrial.

En teoria, la gestion de la radiacion solar podria contrarrestar rdpidamente el cambio climatico antropégeno: en uno o dos
decenios podria enfriar el planeta hasta alcanzar niveles preindustriales. Esto se sabe no solo a partir de los modelos climéaticos
sino también de los registros climaticos de grandes erupciones volcanicas. La erupcion bien observada del monte Pinatubo en 1991
caus6 un aumento temporal de los aerosoles estratosféricos y una caida rapida de la temperatura en superficie de unos 0,5 °C.

Ademas de la temperatura en superficie, el clima esta formado por muchos factores. Las consecuencias de otras caracteristicas
climaticas, tales como la lluvia, la humedad del suelo, el flujo fluvial, los bancos de nieve y el hielo marino y los ecosistemas
también pueden ser importantes. Tanto los modelos como la teoria indican que compensar un aumento del efecto invernadero
con la gestion de la radiacién solar a fin de estabilizar la temperatura en superficie en alguna medida reduciria la lluvia
media global (véase PF 7.3, figura 2, para un resultado de los modelos idealizado), y también podria producir cambios a nivel
regional. Dado que la compensacién en los patrones climaticos regionales y globales es tan imprecisa, es improbable que la
gestion de la radiacién solar produzca un clima futuro que sea “exactamente igual” al que tenemos ahora o al que hayamos
tenido en el pasado. Sin embargo, los modelos climaticos actuales indican que un clima modificado mediante geoingenieria
con la gestién de la radiacion solar y niveles de CO, elevados seria mas
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gestion de la radiacion solar, las concentraciones de CO, altas debidas a Afo
emisiones antropdgenas persistiran en la atmosfera durante unos 1 000
afos, y la gestion de la radiacion solar tendria que mantenerse mientras
que las concentraciones de CO, fueran elevadas. Si se interrumpiese la
gestion de la radiacion solar mientras que las concentraciones de CO,
contintan en nlveles' altos, se producm'a un calentam!ento muy rapido aumento de un 1% afio' en la concentracién de CO, hasta el
en uno o dos decenios (véase PF 7.3, figura 2). Eso ejerceria una gran afio 50, tras lo cual se para la gestion de la radiacion solar. Las
presion de adaptacion en los ecosistemas y los humanos. lineas discontinuas indican simulaciones con un aumento de un
1% afio~" en la concentracion de CO, sin gestion de la radiacion
solar. Las envolturas amarilla y gris de las lineas muestran los
percentiles 25° a 75° de ocho modelos diferentes.

PF 7.3, figura 2 | Cambio de a) la temperatura (°C) y b)
la precipitacion (%) medias globales en dos experimentos
idealizados. Las lineas continuas se emplean para las simulaciones
que utilizan la gestion de la radiacion solar para equilibrar un

Si se utilizara la gestién de la radiacion solar para evitar algunas
consecuencias del aumento de las concentraciones de CO,, los riesgos,
los efectos colaterales y las deficiencias aumentarian claramente con el
aumento de la escala de la gestion de la radiacion solar. Se han propuesto métodos para utilizar la gestién de la radiacion
solar durante un tiempo limitado junto con estrategias agresivas para reducir las concentraciones de CO, y ayudar a evitar
transiciones entre umbrales climaticos o puntos criticos que, de lo contrario, serian inevitables; la evaluacién de tales
métodos requeriria un analisis muy minucioso de los riesgos y beneficios que va mas alla del ambito de este informe.
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Preguntas frecue'ntes . L . L.
PF 8.1 | ;{Qué grado de importacia tiene el vapor de agua en el cambio climatico?

Al ser el principal contribuyente al efecto invernadero natural, el vapor de agua tiene una funcién esencial en el clima
de la Tierra. Sin embargo, es principalmente la temperatura del aire mas que las emisiones la que controla la cantidad
de vapor de agua presente en la atmdsfera. Por ello, los cientificos consideran al vapor de agua como un agente de
retroalimentacion mds que como un agente de forzamiento del cambio climético. Las emisiones antropdgenas de vapor
de agua por la irrigacién o la refrigeracion de las plantas eléctricas tienen un impacto insignificante en el clima global.

El vapor de agua es el principal gas de efecto invernadero de la atmésfera terrestre. La contribucion del vapor de agua
al efecto invernadero natural en relacion con la del diéxido de carbono (CO,) depende del método de contabilizacion
empleado, pero se puede considerar que es aproximadamente entre dos y tres veces mayor. La atmésfera recibe vapor de
agua adicional de las actividades antropégenas, principalmente del aumento de evaporacion de los cultivos de regadio,
pero también de la refrigeracién de las plantas eléctricas y, en menor medida, de la combustiéon de combustibles fosiles.
Asi pues, resulta l6gico preguntarse por qué se pone toda la atencién en el CO, y no en el vapor de agua como agente de
forzamiento del cambio climatico.

Hay una diferencia fundamental entre el comportamiento del CO, y del vapor de agua: este ultimo se puede condensar
y precipitarse. Cuando el aire con mucha humedad se enfria, parte del vapor se condensa en forma de gotitas de agua
o particulas de hielo y precipita. El tiempo de permanencia normal del vapor de agua en la atmésfera es de 10 dias. El
flujo de entrada de vapor de agua a la atmoésfera proveniente de fuentes antropdgenas es considerablemente menor
que el proveniente de la evaporacién “natural”. Por ello, el impacto que tiene sobre las concentraciones generales es
insignificante y su contribucion al efecto invernadero a largo plazo no es considerable. Esta es la razén principal por la que
el vapor de agua troposférico (generalmente por debajo de los 10 km de altitud) no se considera un gas antropégeno que
contribuye al forzamiento radiativo.

Por el contrario, las emisiones antropdgenas tienen un impacto notable en el vapor de agua presente en la estratosfera, la
parte de la atmosfera por encima de los 10 km. El aumento de las concentraciones de metano (CH,) debido a las actividades
humanas genera, por oxidacién, una fuente de agua adicional, que explica parcialmente los cambios observados en esa
capa de la atmoésfera. La variacion de agua en la estratosfera tiene un impacto radiativo, se considera un forzamiento y
puede evaluarse. Las concentraciones de agua en la estratosfera han variado de forma considerable en los ultimos decenios.
No se conoce bien el alcance de estas variaciones y es probable que no sea tanto un forzamiento como un proceso de
retroalimentacién afiadido a la variabilidad natural. La contribucién del vapor de agua estratosférico al calentamiento,
tanto forzamiento como retroalimentacién, es mucho

menor que la del CH, o el CO,. T4 T2 T, Ts+2 T+ Canibiode'latémperatura
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La temperatura controla la cantidad maxima de
vapor de agua contenida en el aire. Una columna
tipica de aire desde la superficie hasta la estratosfera
en las regiones polares puede contener solamente
unos pocos kilogramos de vapor de agua por metro
cuadrado, mientras que una columna de aire de las
mismas caracteristicas en los tropicos puede contener
hasta 70 kg. Con cada grado adicional de temperatura
del aire, la atmésfera puede retener en torno a un 7%
mas de vapor de agua (véase el grafico insertado en
la parte superior izquierda de PF 8.1, figura 1). Este
aumento de la concentraciéon intensifica el efecto
invernadero y, por tanto, aumenta el calentamiento.
Este proceso, conocido como retroalimentacién del
vapor de agua, se conoce bien y esta bien cuantificado.
Se produce en todos los modelos empleados para
estimar el cambio climatico, en los que su intensidad
concuerda con las observaciones. Aunque se ha
observado un aumento del vapor de agua atmosférico,
esta variacion se considera una retroalimentaciéon
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climatica (del aumento de la temperatura atmosférica) PF 8.1, figura 1 | llustracion del ciclo del agua y su interaccién con el efecto
y no debe interpretarse como un forzamiento radiativo invernadero. El grafico insertado en la parte superior izquierda indica el aumento
producido por emisiones antropégenas. relativo del contenido potencial de vapor de agua en el aire con un aumento de

la temperatura (casi un 7% por grado). Los rizos blancos denotan la evaporacion,
compensada por la precipitacion para cerrar el balance hidrico. Las flechas rojas
ilustran la radiacion infrarroja saliente que es parcialmente absorbida por el
vapor de agua y otros gases, un proceso que es uno de los componentes del
efecto invernadero. No se han incluido los procesos de la estratosfera.

(continta en la pagina siguiente)
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Actualmente, el vapor de agua tiene el mayor efecto invernadero en la atmésfera de la Tierra. Sin embargo, otros gases de
efecto invernadero, principalmente el CO,, son necesarios para mantener la presencia del vapor de agua en la atmésfera.
De hecho, si estos otros gases se removiesen de la atmésfera, la temperatura de esta caeria lo suficiente como para
producir un descenso del vapor de agua, conduciendo a una caida descontrolada del efecto invernadero que llevaria
al planeta a un estado de congelacion. Asi pues, los otros gases de efecto invernadero proporcionan la estructura de
temperatura que mantiene los niveles actuales de vapor de agua atmosférico. Por consiguiente, aunque el CO, sea el
principal agente antropégeno que regula el cambio del clima, el vapor de agua produce una retroalimentacion fuerte y
rapida que amplifica cualquier forzamiento inicial por un factor tipico de entre dos y tres. El vapor de agua no origina un
forzamiento inicial significativo, pero aun asi es un agente fundamental del cambio climéatico.



Preguntas freguentes . . . i . L.
PF 8.2 | ;(Tienen las mejoras en la calidad del aire algun efecto sobre el cambio climatico?

Si que tienen efectos, pero, en funcion del contaminante o de los contaminantes que se limiten, el clima se enfriara o
calentard. Por ejemplo, mientras que una reduccion de las emisiones de didxido de azufre (SO,) provocaria un calentamiento
mayor, el control de las emisiones de dxidos de nitrégeno (NO,) tiene tanto un efecto de enfriamiento (porque reduce el
ozono troposférico) como de calentamiento (debido a su impacto en el periodo de vida del metano y en la produccion de
aerosoles). La contaminacion del aire también afecta a los patrones de precipitacion.

La calidad del aire es nominalmente una medida de los contaminantes de superficie en el aire, como el ozono, el mondxido
de carbono, los NO, y los aerosoles (particulas en suspensién sélidas o liquidas). La exposicion a esos contaminantes agrava
las enfermedades respiratorias y cardiovasculares, perjudica a las plantas y dafa los edificios. Por ello, la mayoria de los
grandes centros urbanos intentan controlar las descargas de contaminantes que son transportados por el aire.

A diferencia del diéxido de carbono (CO,) y de otros gases de efecto invernadero homogéneamente mezclados, el ozono
y los aerosoles troposféricos pueden permanecer en la atmédsfera solo entre unos pocos dias y unas semanas, aunque los
acoplamientos indirectos dentro del sistema Tierra pueden prolongar su impacto. Estos contaminantes suelen ser mas
potentes cerca de su zona de emisién o formacién, en la que pueden producir perturbaciones locales o regionales en el
clima, incluso si su efecto medio global es pequefio.

Los contaminantes del aire influyen en el clima de forma diferente en funcién de sus caracteristicas fisicas y quimicas. Los
gases de efecto invernadero generados por contaminacion impactaran en el clima principalmente mediante radiacion
de onda corta y larga, mientras que los aerosoles, ademas, pueden afectar al clima mediante interacciones nube-aerosol.

Se ha sefalado que los controles de las emisiones antropégenas de metano (PF 8.2, figura 1) para reducir el ozono
superficial crean situaciones de “beneficio para todos”. Las consecuencias del control de otros precursores del ozono no
siempre son tan claras. Por ejemplo, cabria esperar un efecto de enfriamiento derivado de los controles de las emisiones de
NO,, ya que se reduce el ozono troposférico; sin embargo, es mas probable que, por el contrario, su impacto en el periodo
de vida del CH, y en la formacién de aerosoles provoque un calentamiento general.

Mediante observaciones satelitales se ha advertido un aumento durante los Ultimos decenios de las concentraciones
atmosféricas de SO, (el principal precursor de los aerosoles de sulfatos que dispersan la radiacion) proveniente de las
centrales eléctricas de carbdén del este de Asia. Las centrales eléctricas mas nuevas utilizan depuradores para reducir
esas emisiones (aunque no las emisiones de CO, concurrentes y asociadas al calentamiento del clima a largo plazo). Esto

(continda en la pagina siguiente)
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PF 8.2, figura 1 | Diagrama esquemético del impacto de los controles de contaminacién sobre emisiones especificas y el impacto climatico. La linea negra continua
muestra el impacto conocido; la discontinua, el incierto.
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mejora la calidad del aire, pero también reduce el efecto de enfriamiento de los aerosoles de sultafos y, por tanto,
intensifica el calentamiento. El enfriamiento por los aerosoles se produce por las interacciones aerosol-radiacion y aerosol-
nube y se calcula que es de —0,9 W m~2 (todos los aerosoles combinados, seccién 8.3.4.3) desde la era preindustrial. Esta cifra
ha aumentado especialmente durante la segunda mitad del siglo XX, cuando se dispararon las emisiones antropdgenas.

Por otro lado, el carbono negro u hollin absorbe calor en la atmoésfera (que produce un forzamiento radiativo de 0,4 W m2
por las emisiones antropdgenas de los combustibles fosiles y los biocombustibles) y, cuando se deposita en la nieve, reduce
su albedo, es decir, su capacidad de reflejar la luz solar. Por tanto, reducir las emisiones de carbono negro puede tener un
efecto de enfriamiento, pero la interaccién adicional del carbono negro con las nubes es incierta y podria producirse algun
efecto opuesto de calentamiento.

Los controles de la calidad del aire también podrian dirigirse a un sector de actividad humana especifico, como el transporte
o la produccién de energia. En ese caso, las especies emitidas conjuntamente por el sector especifico generaran una mezcla
compleja de perturbaciones quimicas y climaticas. Por ejemplo, el humo de la combustién de biocombustibles contiene
una mezcla de particulas que absorben y dispersan la radiacién, asi como de precursores de ozono, cuyo impacto climatico
combinado puede ser dificil de determinar.

Por ello, los controles de la calidad del aire en superficie tendran algunas consecuencias en el clima. Todavia no se tiene
un buen conocimiento de algunos acoplamientos entre las emisiones objetivo y el clima, o no se han determinado, en
particular los efectos de los contaminantes del aire en los patrones de precipitacion, lo que dificulta la cuantificacion total
de sus consecuencias. Existe también un giro importante en el posible efecto del cambio climatico en la calidad del aire.
En particular, la correlacién que se ha observado entre el ozono y la temperatura superficiales en regiones contaminadas
indica que solo las temperaturas mas altas inducidas por el cambio climatico podrian empeorar la contaminacion durante
el verano, imponiendo una “sancién climatica”. Esta sancién implica la realizacion de unos controles mas estrictos del
ozono en superficie para conseguir un objetivo especifico. Ademas, los cambios proyectados en la frecuencia y duracion
de los sucesos de estancamiento podrian repercutir en las condiciones de la calidad del aire. Estas caracteristicas variaran
regionalmente y seran dificiles de evaluar, pero una comprension, cuantificacion y modelizacién mejores de estos procesos
clarificara la interaccion general entre los contaminantes del aire y el clima.



Preguntas frecue,ntes . L. i
PF 9.1 | {Estan mejorando los modelos climaticos? ; Como se puede saber?

Los modelos climéticos son programas informaticos sumamente sofisticados que reunen nuestro conocimiento sobre el
sistema climatico y simulan, con la mayor fidelidad posible en la actualidad, las complejas interacciones entre la atmdsfera,
el océano, la superficie terrestre, la nieve y el hielo, el ecosistema global y una variedad de procesos quimicos y bioldgicos.

La complejidad de los modelos climéaticos —la representacion de los procesos fisicos, como las nubes, y las interacciones de
la superficie terrestre y la representacion de los ciclos del carbono y azufre globales en muchos modelos— ha aumentado
considerablemente desde el Primer Informe de Evaluacion del IPCC en 1990, por lo que en este sentido, los modelos del
sistema Tierra actuales son notablemente “mejores” que los modelos de aquel entonces. Esta evolucion ha continuado
desde el Cuarto Informe y otros factores también han contribuido a mejorar los modelos. Ahora hay supercomputadoras
mads potentes que permiten que los modelos actuales puedan mostrar detalles espaciales con mds precision. Estos modelos
también reflejan la mejor comprension del funcionamiento de los procesos climaticos. Este conocimiento se ha conseguido
gracias a la investigacion y el andlisis constantes, sumado a las observaciones nuevas y perfeccionadas.

En principio, los modelos climaticos de hoy son mejores que los anteriores. Sin embargo, cada vez que se aflade complejidad
para mejorar determinados aspectos del clima simulado, también se afaden nuevas fuentes de errores posibles (por
ejemplo, por medio de pardmetros inciertos), asi como nuevas interacciones entre los componentes del modelo que
podrian, aunque solo temporalmente, empeorar la simulacién de otros aspectos del sistema climatico. Ademas, a pesar de
los progresos realizados, sigue habiendo incertidumbre sobre los detalles de muchos procesos.

Es importante tener en cuenta que la eficacia de los modelos puede evaluarse Unicamente en relacién con las observaciones
previas y tomando en consideracién la variabilidad interna
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PF 9.1, figura 1 | Capacidad de los modelos para simular los patrones de
temperatura y precipitacion medias anuales segun los resultados de las Gltimas

logrado avances en el calculo de varias métricas de fiabilidad,
que sintetizan la fiabilidad de los modelos en relacién a
la variedad de distintas observaciones conforme a una
puntuacién numérica simple. Claro esta que la definicién de
esa puntuacion, la forma en que se calcula, las observaciones
utilizadas (que tienen su propia incertidumbre) y la manera
en que se combinan varias puntuaciones son importantes
e influyen en el resultado final. No obstante, si la métrica

(continda en la pagina siguiente)

tres fases del Proyecto de comparacion de modelos acoplados (CMIP2, modelos del
afio 2000; CMIP3, modelos del afio 2005, y CMIP5, generacién actual de modelos).
La figura muestra la correlacion (una medida de la similitud de los patrones) entre
la temperatura (gréfico superior) y la precipitacion (grafico inferior) observadas y
modelizadas. Los valores mas altos indican una mejor correspondencia entre los
patrones espaciales modelizados y observados. Los simbolos en negro indican el
coeficiente de correlacion de los modelos individuales y los simbolos grandes en
verde indican el valor de la mediana (es decir, la mitad de los resultados de los
modelos estan por encima y la otra mitad por debajo de este valor). La mejora de
la fiabilidad de los modelos es evidente a juzgar por el aumento de la correlacion
en las generaciones de modelos sucesivas.
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se analiza con coherencia, es posible comparar generaciones diferentes de modelos. Los resultados de estas comparaciones
generalmente muestran que, aunque la fiabilidad varie en cada generacioén, el indice medio de fiabilidad del modelo ha
mejorado de forma constante entre una generacién y otra. En PF 9.1, figura 1, se muestra un ejemplo de los cambios en
la fiabilidad de los modelos a lo largo del tiempo y se ilustra la mejora continua, aunque modesta. Es interesante observar
que tanto los modelos mas fiables como los menos fiables muestran mejoras, y que la mejora ocurre en paralelo con el
aumento de la complejidad de los modelos y la eliminacion de ajustes artificiales a los acoplamientos de la atmésfera
y el océano (denominados “ajuste de flujo”). Entre los motivos de esta mejora, se incluyen el mayor conocimiento de
varios procesos climaticos y la mejor representacién de estos en los modelos climaticos. Las observaciones de la Tierra mas
exhaustivas también dan lugar a mejoras.

Asi que, efectivamente, los modelos climaticos se estan perfeccionando y podemos demostrarlo con métricas cuantitativas
de fiabilidad basadas en las observaciones historicas. Aunque no sea posible evaluar de forma directa las proyecciones del
clima futuro, los modelos climaticos se basan en gran medida en principios fisicos verificables y son capaces de reproducir
muchos aspectos importantes de la respuesta al forzamiento externo en el pasado. De esta forma, proporcionan una
prevision cientificamente sélida de la respuesta del clima a diferentes escenarios de forzamiento antropégeno.



Preguntas frecuer]tes . .
PF 10.1 | El clima esta en constante cambio. ; Como se determinan las causas
de los cambios observados?

Las causas de los cambios a largo plazo observados en el clima (a escalas de mas de un decenio) se evaluan determinando
si las “huellas” previstas de diferentes causas del cambio climdtico estan presentes en el registro histdrico. Estas huellas
se obtienen a partir de simulaciones realizadas con modelos informaticos de los diferentes patrones del cambio climatico
causado por los diferentes forzamientos climaticos. A escalas multidecenales, estos forzamientos incluyen procesos tales
como los aumentos de los gases de efecto invernadero o los cambios de la luminosidad solar. La comparacion de los
patrones de las huellas simulados con los cambios observados en el clima permite determinar si los cambios observados se
explican mejor con esos patrones de huellas o con la variabilidad natural, que se produce sin ningun forzamiento.

La huella de los aumentos de gases de efecto invernadero causados por el ser humano es claramente visible en el patrén
del cambio climatico observado en el siglo XX. De otro modo, no es posible explicar el cambio observado con las huellas
de los forzamientos naturales o la variabilidad natural simulados con los modelos climaticos. Por ello, los estudios de
atribucion respaldan la conclusion de que “es sumamente probable que mas de la mitad del aumento observado en la
temperatura media global en superficie en el periodo de 1951 a 2010 haya sido causado por las actividades humanas”.

El clima de la Tierra esta en constante cambio. Ello se puede deber a muchas razones. Para determinar las causas principales
de los cambios observados, en primer lugar hay que constatar que un cambio observado en el clima no sea una fluctuacién
producida sin intervencion de forzamiento alguno. La variabilidad climatica sin forzamiento, denominada variabilidad
interna, es consecuencia de los procesos que ocurren en el sistema climéatico. La variabilidad oceanica a gran escala, como
las fluctuaciones de El Nifo-Oscilacion del Sur en el océano Pacifico, es la fuente principal de variabilidad climatica interna
a escalas temporales entre decenales y seculares.

El cambio climatico también puede ser resultado de forzamientos naturales externos aplicados al sistema climatico, por
ejemplo, erupciones volcanicas o cambios en la luminosidad del sol. Estos forzamientos son responsables de los enormes
cambios en el clima claramente documentados en el registro geolégico. Los forzamientos de origen humano incluyen las
emisiones de gases de efecto invernadero y la contaminacién atmosférica por particulas. Cualquiera de estos forzamientos,
de origen natural o humano, podria influir en la variabilidad interna y provocar un cambio en el clima medio. El objetivo
de los estudios de atribucion es determinar las causas de los cambios detectados en el clima observado. Sabemos que
durante el ultimo siglo la temperatura media global aumenté. Por tanto, si el cambio observado es forzado, el forzamiento
principal debe ser uno que provoque calentamiento, no enfriamiento.

Los estudios de atribucion formales del cambio climatico se llevan a cabo mediante experimentos controlados con modelos
climaticos. Las respuestas a forzamientos climaticos especificos simuladas con los modelos se denominan a menudo las
huellas de esos forzamientos. Un modelo climatico debe simular con fiabilidad los patrones de las huellas asociados
a forzamientos concretos, asi como los patrones de la variabilidad interna no forzada, para producir una evaluacién
significativa de las atribuciones del cambio climatico. Ningun modelo es capaz de reproducir a la perfeccion todas las
caracteristicas del clima, pero muchos estudios detallados indican que las simulaciones con los modelos actuales son
realmente lo suficientemente fiables como para realizar evaluaciones de atribucion.

En PF 10.1, figura 1, se ilustra parte de una evaluacion de la huella del cambio de la temperatura global en superficie a
finales del siglo XX. El cambio observado en la segunda mitad del siglo XX, representado con la serie temporal en negro
en los graficos de la izquierda, es mayor que lo que cabria esperar con solo la variabilidad interna. Las simulaciones con
forzamientos naturales Gnicamente (lineas amarillas y azules en el grafico superior izquierdo) no consiguen reproducir el
calentamiento global en superficie de finales del siglo XX con un patrén espacial de cambio (grafico superior derecho)
completamente diferente del patron de cambio observado (gréfico central derecho). Las simulaciones con forzamientos de
origen natural y humano representan mucho mejor la tasa del tiempo del cambio (grafico inferior izquierdo) y el patrén
espacial (grafico inferior derecho) del cambio de la temperatura en superficie observado.

Los dos graficos de la izquierda muestran que los modelos informaticos reproducen el enfriamiento en superficie forzado
naturalmente observado durante un afio o dos tras grandes erupciones volcanicas, como las ocurridas en 1982 y 1991.
Las simulaciones de forzamientos naturales contemplan los cambios de temperatura de corta duracién después de
erupciones, pero solo las simulaciones de forzamientos combinados de origen natural y humano simulan las tendencias
de calentamiento de larga duracion.

(continda en la pagina siguiente)
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Una evaluacion de las atribuciones mas completa examinaria la temperatura por encima de la superficie y posiblemente
otras variables climaticas, ademas de los resultados de la temperatura en superficie ilustrados en PF 10.1, figura 1. Los
patrones de huella asociados a forzamientos particulares son mas faciles de definir cuando se examinan mas variables en
la evaluacién.

En general, en PF 10.1, figura 1, se muestra que el patrén del cambio en la temperatura observado es significativamente
diferente del patrén de la respuesta a forzamientos naturales solamente. La respuesta simulada a todos los forzamientos,
en particular a los forzamientos de origen humano, se ajusta bien a los cambios observados en la superficie. No es posible
simular correctamente el cambio climatico observado recientemente sin incluir la respuesta a los forzamientos de origen
humano, como los gases de efecto invernadero, el ozono estratosférico y los aerosoles. Las causas naturales del cambio
siguen en marcha en el sistema climatico, pero las tendencias recientes de la temperatura se pueden atribuir en gran
medida al forzamiento humano.
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PF 10.1, figura 1 | (Parte izquierda) Series temporales del cambio de la temperatura media anual global en superficie entre 1869 y 2010. El gréfico superior
izquierdo muestra los resultados de dos ensambles de modelos climaticos regidos solamente con forzamientos naturales, representados con las lineas finas de color
azul y amarillo; los cambios de la temperatura media de los ensambles estan representados por las lineas gruesas de color azul y rojo. Las lineas negras denotan tres
estimaciones diferentes observadas. El gréfico inferior izquierdo muestra simulaciones de los mismos modelos, pero regidas tanto por forzamientos naturales como
por cambios inducidos por el ser humano en los gases de efecto invernadero y los aerosoles. (Parte derecha) Patrones espaciales de las tendencias de la temperatura
en superficie local entre 1951y 2010. El gréfico superior muestra el patron de las tendencias de un gran ensamble de simulaciones de la quinta fase del Proyecto
de comparacion de modelos acoplados (CMIP5) regidas solo por forzamientos naturales. El gréfico inferior muestra las tendencias del ensamble correspondiente de
simulaciones regidas por forzamientos de origen natural y humano. El grafico del medio muestra el patrén de las tendencias observadas a partir del conjunto 4 de datos
reticulares de la temperatura en superficie del Centro Hadley/Unidad de investigacion climatica (HadCRUT4) entre 1951y 2010.



Preguntas frecuentes . . .
PF 10.2 | ;Cuando se haran patentes las influencias de la actividad humana
en el clima a escala local?

El calentamiento inducido por el ser humano ya se esta haciendo patente en tierra a nivel local en algunas regiones
tropicales, especialmente durante la temporada caliente del afio. En las latitudes medias, el calentamiento normalmente
se manifestara, primero durante el verano, en los préximos decenios. Se prevé que en dichas latitudes la tendencia se
manifestara mas lentamente, especialmente durante el invierno, porque la variabilidad climatica natural aumenta cuanto
mayor es la distancia al ecuador y durante la estacidn fria. Las tendencias de la temperatura detectadas en muchas regiones
se han atribuido a la influencia humana. También se han detectado tendencias atribuibles a la influencia humana en
variables climdticas sensibles a la temperatura, como el hielo marino del Artico.

Las tendencias de calentamiento asociadas al cambio global suelen ser mas evidentes en los promedios de temperatura
global que en las series temporales de temperatura local (en este contexto, se entiende por “local” las ubicaciones
individuales o promedios regionales reducidos). Esto se debe a que la mayor parte de la variabilidad local del clima local
se promedia por separado en la media global. Se considera que las tendencias de calentamiento detectadas a escala
multidecenal en muchas regiones no forman parte del conjunto de tendencias que cabria esperar que se produjeran por
la variabilidad interna natural del sistema climatico. Sin embargo, estas tendencias solo se haran patentes cuando el clima
medio local se deje de manifestar como parte del “ruido” de la variabilidad interanual. La rapidez con que esto ocurra
dependera tanto de la tasa de la tendencia del calentamiento como de la cantidad de variabilidad local. Dado que no es
posible predecir con precisién las tendencias del calentamiento del futuro, sobre todo a escala local, tampoco se puede
predecir con precision el momento en que se manifestara en el futuro una tendencia de calentamiento.

En algunas regiones tropicales, la tendencia de calentamiento ya se manifiesta en contraste con la variabilidad local
(PF 10.2, figura 1). Esto se produce mas rapidamente en los tropicos porque la variabilidad de la temperatura es alli menor
que en otras partes del mundo. Puede que no se note el contraste en el calentamiento proyectado en las latitudes medias
hasta mediados del siglo XXI, incluso aunque alli las tendencias del calentamiento sean mayores, porque la variabilidad
de la temperatura local es sustancialmente mayor que en los tropicos. En funcién de las estaciones, la variabilidad de
la temperatura local tiende a ser menor en verano que en invierno. Por tanto, el calentamiento tiende a manifestarse
primero en la parte célida del afo, incluso en las regiones en las que la tendencia del calentamiento es mayor en invierno,
como en Eurasia central (PF 10.2, figura 1).

Ademas de latemperatura de la superficie terrestre, incluidas algunas regiones oceanicas, otras variables también presentan
tasas de cambio a largo plazo distintas de |a variabilidad natural. Por ejemplo, la extensién del hielo marino del Artico esta
disminuyendo muy rapidamente y ya hay indicios de que es consecuencia de la influencia humana. Por otro lado, es muy
dificil detectar las tendencias de la precipitacion local, porque en la mayor parte de lugares la precipitacion presenta una
gran variabilidad. La probabilidad de alcanzar temperaturas calientes récord durante el verano ha aumentado en gran
parte del hemisferio norte. Las proyecciones indican que en los proximos decenios las temperaturas altas que actualmente
se consideran extremas se acercaran mas a la norma. Las probabilidades de que se produzcan otros fenémenos extremos,
como olas de frio, han disminuido.

En el clima actual, no se pueden atribuir inequivocamente al cambio climatico los episodios meteorolégicos extremos
particulares, pues estos también podrian haberse producido en un clima inalterado. Sin embargo, la probabilidad de
que ocurran podria haber cambiado significativamente en zonas concretas. Se calcula que los aumentos de gases de
efecto invernadero causados por el ser humano han contribuido considerablemente a la probabilidad de algunas olas de
calor. Asimismo, los estudios de los modelos climaticos sugieren que la mayor cantidad de gases de efecto invernadero
ha contribuido a la intensificacién de los episodios de precipitacion fuerte observados en algunas zonas del hemisferio
norte. Sin embargo, la probabilidad de muchos otros fenémenos meteorolégicos extremos puede no haber cambiado
notablemente. Por tanto, es incorrecto atribuir cada nuevo registro meteorolégico al cambio climatico.

La fecha en que se manifestardn las tendencias del calentamiento proyectadas también depende de la variabilidad
climatica local, que puede hacer que aumenten o disminuyan las temperaturas de forma temporal. Ademas, las curvas de
la temperatura local proyectadas que figuran en PF 10.2, figura 1, se basan en varias simulaciones de modelos climaticos
forzados por el mismo escenario hipotético de emisiones futuras. Una tasa diferente de acumulacion de gases de efecto
invernadero presentes en la atmésfera causaria una tendencia de calentamiento distinta. Por lo tanto, la gradacion de
las proyecciones de calentamiento obtenidas con modelos (sombra coloreada en PF 10.2, figura 1) seria mayor si la figura
incluyera una gradacién de escenarios de emisiones de gases de efecto invernadero. El aumento necesario para que el
cambio de la temperatura en verano se manifieste en contraste con la variabilidad local del siglo XX (independientemente
de la tasa de cambio) esta representado en el mapa central de PF 10.2, figura 1.

Una respuesta completa a la pregunta de cudndo se hara patente la influencia del ser humano en el clima a nivel local
depende de la solidez de las evidencias que se considere suficiente para que algo sea “patente”. Las evidencias cientificas
mas convincentes sobre el efecto del cambio climatico a escala local provienen del analisis del panorama global y de la gran
cantidad de evidencias de que se dispone de todo el sistema climatico que vinculan muchos de los cambios observados con
la influencia del ser humano. (contindia en la pagina siguiente)
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PF 10.2 (continuacion)

—_
N

bhosro

Anomalia de la temperatura en Jun-Jul-Ago (°C)

1900 1940 1980 2020 2060 2100 oo 1940

ARo

Anomalia de la temperatura en Dic-Ene-Feb (°C)
Anomalia de la temperatura en Jun-Jul-Ago (°C)
Anomalia de la temperatura en Dic-Ene-Feb (°C)

1980 2020 2060 2100
Ano

las temperaturas en verano en ubicaciones concretas contrasten
con la envolvente de la variabilidad de principios del siglo XX

1900 1940 1980 2020 2060 2100
Ano

gl , , , ,
1900 1940 1980 2020 2060 2100
Afo

Anomalia de la temperatura en Dic-Ene-Feb (°C)
Anomalia de la temperatura en Jun-Jul-Ago (°C)

Anomalia de la temperatura en Dic-Ene-Feb (°C)
Anomalia de la temperatura en Jun-JuAgo (°C) - A ymento de la temperatura global (°C) necesario para que

PF 10.2, figura 1 | Series temporales del cambio de temperatura proyectado en cuatro ubicaciones representativas en verano (las curvas rojas representan los
meses de junio, julio y agosto en puntos de los trépicos y el hemisferio norte, o diciembre, enero y febrero en el hemisferio sur) y en invierno (curvas azules). Cada
serie temporal esta rodeada por una envolvente de cambios proyectados (rosa para la estacion calida local y azul para la estacion fria local) obtenida a partir de 24
simulaciones de modelos diferentes, que contrasta con la envolvente (en gris) de la variabilidad natural local simulada con los modelos utilizando las condiciones de
principios del siglo XX. Las sefiales de calentamiento se manifiestan primero en los tropicos durante el verano. El mapa central muestra el aumento de la temperatura
global (°C) necesario para que las temperaturas en verano en ubicaciones concretas se manifiesten en contraste con la envolvente de la variabilidad de principios del
siglo XX. Obsérvese que los colores calidos denotan el menor aumento de temperatura necesario y, por ende, el tiempo de manifestacion mas corto. Todos los célculos
se basan en las simulaciones de modelos climaticos globales de la quinta fase del Proyecto de comparacion de modelos acoplados (CMIP5) regidas por el forzamiento
del escenario de emisiones de la trayectoria de concentracion representativa 8,5 (RCP8,5). Las envolventes del cambio proyectado y la variabilidad natural se definen
como +2 desviaciones tipicas. (Adaptado y actualizado de Mahlstein y otros, 2011.)
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Preguntas frecuentes . . . i .
PF 11.1 | Si no se puede predecir el tiempo del mes que viene, ;c6mo se puede predecir
el clima del préximo decenio?

Aunque el tiempo y el clima estén estrechamente relacionados, son, en realidad, cosas diferentes. El tiempo se define
como el estado atmosférico en un momento y lugar dados, que puede variar de una hora a otra y de un dia a otro. El
clima, en cambio, se refiere generalmente a las estadisticas de las condiciones meteoroldgicas durante un decenio o un
periodo mds largo.

La competencia para predecir el clima futuro sin necesidad de predecir con precision el tiempo es mas comun de lo que
pudiera parecer a simple vista. Por ejemplo, al final de la primavera, se puede predecir con precision que es muy probable
que la temperatura media del aire durante el verano que viene, por poner un caso en Melbourne, sea mas alta que la
temperatura media durante la primavera que termina (aunque el tiempo de cada dia durante el verano que llega no se
pueda predecir con precision mds alla de una semana aproximadamente). Este sencillo ejemplo sirve para ilustrar que
existen factores —en este caso, el ciclo estacional de la radiacidn solar que alcanza el hemisferio sur— que pueden sustentar
el acierto para predecir cambios en el clima en un periodo préximo que no dependen de la precision de las predicciones
meteoroldgicas para el mismo periodo.

Entre las estadisticas de las condiciones meteorolégicas empleadas para definir el clima figuran las medias a largo plazo de
la temperatura del aire y de la lluvia, asi como estadisticas de su variabilidad, como la desviacién tipica de la variabilidad
interanual de la lluvia a partir de la media a largo plazo, o la frecuencia de dias por debajo de los 5 °C. Las medias de las
variables climaticas de periodos largos se llaman medias climatolégicas. Pueden ser de meses concretos, estaciones o del
afno entero. Una prediccion climatica plantea preguntas como: “;cual es el grado de probabilidad de que la temperatura
media durante el préximo verano sea mas elevada que la media a largo plazo de los ultimos veranos?” o “;cudl es el grado
de probabilidad de que el proximo decenio sea mas caliente que los pasados?”.

Maés concretamente, una prediccidon climatica podria dar respuesta a la siguiente pregunta: “;cual es el grado de
probabilidad de que la temperatura (en China, por ejemplo) promediada a lo largo de los préoximos 10 afios sea mayor
que la temperatura en China promediada durante los Ultimos 30 afios?”. Las predicciones climaticas no proporcionan
predicciones de la evolucién detallada diaria del tiempo en el futuro, sino probabilidades de los cambios a largo plazo en
las estadisticas de las variables climaticas en el futuro.

En cambio, las predicciones meteoroldgicas ofrecen predicciones del tiempo de cada dia para momentos especificos del
futuro, predicciones que permiten responder a preguntas tales como: “;lloverd mafiana?”. En ocasiones, las predicciones
meteoroldgicas se ofrecen en términos de probabilidad. Por ejemplo, la prediccion meteorolégica podria afirmar que “la
probabilidad de lluvias en Apia mafiana es de un 75%".

Para producir predicciones meteorolégicas precisas, los predictores necesitan disponer de informacion muy detallada
sobre el estado actual de la atmdsfera. Debido a la naturaleza cadtica de la atmosfera, incluso el mas minimo error
en la representacion de las “condiciones iniciales” suele producir predicciones imprecisas mas alld de una semana
aproximadamente. Este es el llamado “efecto mariposa”.

Los climatélogos no pretenden predecir la futura evolucién detallada del tiempo durante las proximas estaciones, aios o
decenios, ni afirman que pueden hacerlo. Por otro lado, a pesar del efecto mariposa, existe una base cientifica sélida para
suponer que es posible predecir, aunque de forma imprecisa, distintos aspectos del clima. Por ejemplo, la tendencia de los
aumentos de las concentraciones de gases de efecto invernadero de larga vida es a hacer que aumente la temperatura en
superficie en los decenios futuros. Por lo tanto, la informacién del pasado puede ayudar, y de hecho ayuda, a predecir el
clima futuro.

Algunos tipos de la denominada variabilidad “interna”, producida de forma natural, pueden, al menos en teoria, hacer
que mejore la capacidad para predecir el clima futuro. La variabilidad climatica interna se debe a las inestabilidades
naturales del sistema climatico. Si esta variabilidad incluye o causa anomalias importantes de larga vida en la temperatura
de la capa superior del océano, se impulsaran cambios en la atmésfera suprayacente tanto en ese lugar como en lugares
distanciados. El fendmeno El Nifio-Oscilacion del Sur (ENOS) es probablemente el ejemplo mas famoso de este tipo de
variabilidad interna. La variabilidad asociada a ese fendmeno se produce en una forma parcialmente predecible. El efecto
mariposa esta presente, pero tarda mas en influir intensamente en parte de la variabilidad asociada al fenémeno ENOS.

Los servicios meteoroldgicos y otros organismos han aprovechado esto y han desarrollado sistemas de predicciéon entre
estacionales e interanuales que les permiten predecir regularmente las anomalias climaticas estacionales con un grado de
acierto demostrable. El grado de acierto varia marcadamente en funcién del lugar y de la variable. Suele disminuir cuanto
mas se alejan las predicciones en el futuro. En algunos lugares, el grado de acierto es nulo. El término “grado de acierto”
se emplea en este contexto en su sentido técnico: es una medida del nivel de precisién de una predicciéon por encima de la
realizada con algiin método de prediccion generalmente simple como, por ejemplo, suponer que las anomalias recientes
persistiran durante el periodo objeto de la prediccion. (continta en la pagina siguiente)
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PF 11.1 (continuacién)

Los sistemas de prediccion meteorolégicos entre estacionales e interanuales y decenales son similares en muchos aspectos
(por ejemplo, todos incorporan las mismas ecuaciones matematicas para la atmdsfera, en todos hay que especificar las
condiciones iniciales como punto de partida de las predicciones y todos estan sujetos a limites en la precisién de las
predicciones impuestas por el efecto mariposa). Sin embargo, la prediccion decenal, a diferencia de la meteorolégica y
la estacional a interanual, todavia es muy incipiente. Aun asi, los sistemas de prediccién decenales muestran un grado de
acierto en el retroandlisis de la temperatura cerca de la superficie en gran parte del planeta de hasta por lo menos nueve
anos. Un “retroanalisis” es una prediccién de un suceso pasado que se realiza introduciendo Unicamente en el sistema de
prediccion observaciones de antes del fenomeno. Se considera que la mayor parte de este grado de acierto se deriva del
forzamiento externo. Los climatélogos utilizan el término “forzamiento externo” para referirse a un agente de forzamiento
externo al sistema climatico que induce un cambio en este, como, por ejemplo, los aumentos de la concentracién de gases
de efecto invernadero de larga vida.

Tedricamente, el grado de acierto de las predicciones decenales de la precipitacion deberia ser menor que el de la
temperatura en superficie. La eficacia de los retroanalisis se ajusta a esta expectativa.

El objetivo de las investigaciones actuales es perfeccionar los sistemas de prediccién decenal y mejorar el conocimiento de
las razones del grado de acierto aparente. Es fundamental determinar en qué medida la informacién adicional sobre la
variabilidad interna se traduce realmente en un mayor grado de acierto. Aunque se prevea una mejora de los sistemas de
prediccion en los decenios venideros, la naturaleza caética del sistema climéatico, y el consiguiente efecto mariposa, siempre
impondran limites inevitables al grado de acierto de las predicciones. También existen otras fuentes de incertidumbre. Por
ejemplo, puesto que las erupciones volcanicas pueden influir en el clima, pero no se puede predecir cudndo ocurriran ni su
magnitud, son otra mas de las fuentes de incertidumbre. Ademas, la brevedad del periodo con suficientes datos oceanicos
para inicializar y evaluar predicciones decenales representa una dificultad importante.

Por ultimo, cabe sefalar que los sistemas de prediccion decenales estan concebidos para explotar las fuentes de predictibilidad
tanto forzadas externamente como generadas internamente. Los climatélogos distinguen entre predicciones decenales y
proyecciones decenales. Las proyecciones explotan Unicamente la capacidad predictiva que se desprende del forzamiento
externo. Mientras que los informes de evaluacién del IPCC anteriores se centraban exclusivamente en las proyecciones,
este informe también evalua la investigacion sobre la prediccion decenal y su base cientifica.



Preguntas frecugntes . . . . .
PF 11.2 | ;Cémo influyen las erupciones volcanicas en el clima y en nuestra capacidad para
predecir el clima?

Las grandes erupciones volcanicas influyen en el clima porque inyectan gas de diéxido de azufre (SO,) a la atmdsfera
alta (también denominada estratosfera), que reacciona con el agua y forma nubes de gotitas de dcido sulfurico. Estas
nubes reflejan la radiacion solar hacia el espacio. De esta manera, la energia de la radiacion no alcanza la superficie de
la Tierra que, en consecuencia, se enfria, al igual que también se enfria la atmdsfera baja. Estas nubes de dcido sulfurico
presentes en la atmdsfera alta también absorben localmente energia de Sol, la Tierra y la atmdsfera baja, lo que calienta
la atmdsfera alta (véase PF 11.2, figura 1). Por ejemplo, en términos de enfriamiento en superficie, la erupcion en 1991 del
monte Pinatubo en Filipinas inyecté unos 20 millones de toneladas de SO, a la estratosfera, lo que produjo un enfriamiento
de la Tierra de unos 0,5 °C durante un afio. Globalmente, las erupciones también reducen la precipitacion, porque la
menor cantidad de radiacion de onda corta entrante, en la superficie se compensa por una reduccion del calor latente
(por ejemplo, de evaporacidn y, por tanto, lluvia).

A los efectos de prediccion del clima, cabe esperar que se produzcan erupciones que provocan un enfriamiento global de
la superficie y un calentamiento de la atmdsfera alta significativos por un plazo de un afo aproximadamente. El problema
es que, si bien es posible detectar que un volcan registra mds actividad, no se puede detectar el momento preciso de una
erupcion o la cantidad de SO, que inyectara a la atmdsfera alta y la forma en que ese SO, se dispersara. Esta es una fuente
de incertidumbre de las predicciones climaticas.

Las grandes erupciones volcanicas producen muchas particulas Ilamadas ceniza o tefra. Sin embargo, estas particulas
se precipitan de la atmosfera rapidamente, al cabo de unos dias o semanas, por lo que no afectan al clima global. Por
ejemplo, en 1980 la erupcién del monte Santa Helena afect6 a las temperaturas en superficie del noroeste de Estados
Unidos durante varios dias, pero, como emitié poca cantidad de SO, a la estratosfera, no causé un impacto climatico
detectable a nivel global. Cuando las grandes erupciones en latitudes altas inyectan azufre a la estratosfera, producen
un efecto solamente en el hemisferio en el que se producen que dura Unicamente un afio como maximo, pues la nube
estratosférica que producen tiene un periodo de vida de tan solo unos meses.

Los volcanes tropicales o subtropicales producen un enfriamiento global mayor en la superficie o la troposfera. Esto se
debe a que las nubes de acido sulfurico que se forman en la

atmoésfera alta duran entre uno o dos afios y pueden cubrir

gran parte del planeta. Sin embargo, resulta dificil predecir

sus impactos climaticos a nivel regional, pues la dispersién
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La mayor erupcion en mas de 50 afos, la del monte Agung
en 1963, dio lugar a muchos estudios modernos, entre
ellos observaciones y calculos de modelos climaticos. Las
erupciones consecutivas del volcan El Chichén en 1982 y el
monte Pinatubo en 1991 inspiraron el trabajo que permitio  pg 11,2, figura 1 | Esquema de la forma en que los grandes volcanes tropicales
nuestro conocimiento actual de los efectos de las erupciones  , uptropicales repercuten en las temperaturas de la atmésfera alta (estratosfera)
volcanicas sobre el clima. (continua en la pagina siguiente) v de la atmésfera baja (troposferay).
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PF 11.2 (continuacién)

Las nubes volcanicas permanecen en la estratosfera solo durante un par de afios; por eso, su impacto en el clima es de corta
duracion. Ahora bien, el impacto de grandes erupciones consecutivas puede durar mas: por ejemplo, a finales del siglo XIII
se produjeron cuatro grandes erupciones, una cada diez afios. La primera, en 1258 EC, fue la mas grande en 1 000 afios.
Esa secuencia de erupciones enfrio el océano Atlantico Norte y el hielo marino del Artico. También resulta de interés el
periodo de tres erupciones grandes, y varias de menor magnitud, entre 1963y 1991 (consultese el capitulo 8 para la forma
en que estas erupciones afectaron a la composicién atmosférica y redujeron la radiacién de onda corta en la superficie).

Los vulcanoélogos pueden detectar el momento en que un volcan se vuelve mas activo, pero no pueden predecir si entrara
en erupcion vy, si lo hace, la cantidad de azufre que podria emitir a la atmésfera. No obstante, los volcanes afectan a la
capacidad de predecir el clima de tres maneras. En primer lugar, si una erupcién violenta inyecta volumenes considerables
de diéxido de azufre a la estratosfera, este efecto puede incluirse en las predicciones climaticas. Ello conlleva complicaciones
importantes, asi como considerables fuentes de incertidumbre, por ejemplo, la recopilacién de buenas observaciones de
la nube volcénica y el calculo del modo en que se movera y variara durante su periodo de vida. Aun asi, basandose en
observaciones y en la modelizacion con éxito de erupciones recientes, parte de los efectos de las grandes erupciones
pueden incluirse en las predicciones.

En segundo lugar, las erupciones volcanicas son una fuente potencial de incertidumbre en las predicciones. No es posible
predecir con antelacion las erupciones, pero ocurren y provocan impactos climaticos a corto plazo a escala tanto local como
global. En principio, es posible contabilizar esta incertidumbre potencial. Para ello, hay que incluir erupciones aleatorias
o basadas en algun escenario en las predicciones climaticas de los ensambles a corto plazo. Esta area de investigacion
necesita mas estudio. Las proyecciones futuras del presente informe no incluyen erupciones volcanicas en el futuro.

En tercer lugar, el registro climatico histérico se puede utilizar, junto con las estimaciones de los aerosoles de sulfatos
observados, para evaluar la fidelidad de las simulaciones climaticas. Si bien la respuesta climatica a las erupciones volcanicas
explosivas presenta una semejanza Util respecto de otros forzamientos climaticos, existen limitaciones. Por ejemplo, una
buena simulacion del impacto de una erupcién puede ayudar a validar modelos utilizados para predicciones estacionales e
interanuales. Pero no es posible validar de esta manera todos los mecanismos implicados en el calentamiento mundial a lo
largo del proximo siglo, pues incluyen retroalimentaciones ocednicas a largo plazo, que tienen una escala temporal mayor
que la respuesta a las erupciones volcanicas individuales.



Preguntas frecuentes i . . .
PIF 12.1| ;Por qué se emplean tantos modelos y escenarios para la proyeccion del cambio
climatico?

El clima futuro depende en parte de la magnitud de las emisiones futuras de gases de efecto invernadero y aerosoles y
de otros forzamientos de origen natural y humano. Estos forzamientos son externos al sistema climatico, pero modifican
su comportamiento. El clima futuro se conformara segun la respuesta de la Tierra a estos forzamientos, asi como por la
variabilidad interna inherente al sistema climdtico. Una serie de supuestos sobre la magnitud y el ritmo de las emisiones
futuras ayudan a los cientificos a elaborar diferentes escenarios de emisiones, sobre los que se basan las proyecciones de
los modelos climéticos. Por otro lado, los diferentes modelos climéticos proporcionan representaciones alternativas de la
respuesta de la Tierra a esos forzamientos y de la variabilidad climatica natural. Juntos, los ensambles de modelos, que
simulan la respuesta a varios escenarios diferentes, determinan una gama de futuros posibles y nos ayudan a comprender
sus incertidumbres.

Predecir el desarrollo socioeconémico es probablemente mas dificil que predecir la evolucién de un sistema fisico,
porque implica predecir el comportamiento humano, las elecciones de politicas, los avances tecnolégicos, la competencia
internacional y la cooperacion internacional. El método comun consiste en utilizar escenarios de desarrollo socioeconémico
futuro plausible, de los cuales se deducen las emisiones futuras de gases de efecto invernadero y otros agentes de
forzamiento. En general, no es posible asignar grados de probabilidad a los distintos escenarios de forzamiento. En su lugar,
se utiliza un conjunto de alternativas para abarcar la horquilla de posibilidades. Los resultados de los diferentes escenarios
de forzamientos ofrecen a los responsables de politicas alternativas y una gama de posibles futuros que considerar.

Las interacciones entre componentes del sistema climatico tales como la atmésfera y el océano generan espontaneamente
fluctuaciones internas en el clima, fluctuaciones que, en caso de cambio climatico a corto plazo, pueden eclipsar el
efecto de las perturbaciones externas, como aumentos de los gases de efecto invernadero (véase el capitulo 11). Por
el contrario, a mas largo plazo, es previsible que predomine el efecto de los forzamientos externos. Las simulaciones
de los modelos climaticos proyectan que, tras unos decenios, los diferentes escenarios de gases de efecto invernadero
antropogenos futuros y otros agentes de forzamiento, asi como la respuesta a ellos del sistema climatico, influiran de
forma diferente en el cambio de la temperatura media global (PF 12.1, figura 1, grafico de la izquierda). Por lo tanto,
evaluar las consecuencias de esos diversos escenarios y respuestas es de suma importancia, especialmente cuando se
consideran las decisiones de politicas.

Los modelos climaticos se basan en los principios fisicos que rigen el sistema climatico y en el conocimiento empirico
y representan los procesos de interaccién complejos necesarios para simular el clima y el cambio climatico presentes y
futuros. Las analogias con observaciones pasadas, o las extrapolaciones de tendencias recientes, son métodos inadecuados
para producir proyecciones, pues el futuro no sera necesariamente una simple continuacion de lo que se ha observado
hasta el presente.

Si bien es posible formular las ecuaciones del movimiento de fluidos que determinan el comportamiento de la atmosfera
y el océano, es imposible resolverlas sin emplear algoritmos numéricos con simulaciones de modelos informaticos, al
igual que la ingenieria aeronautica se sirve de simulaciones numéricas de tipos de ecuaciones similares. Asimismo, estas
ecuaciones no permiten describir muchos procesos fisicos, biolégicos y quimicos a pequefia escala, como los procesos de
las nubes, ya sea porque no tenemos la capacidad informatica para describir el sistema a una resolucion suficientemente
fina para simular directamente estos procesos o porque todavia es insuficiente nuestro conocimiento cientifico de los
mecanismos que impulsan estos procesos. En su lugar, para su descripcién es necesario realizar aproximaciones mediante
las denominadas parametrizaciones dentro de los modelos climaticos, con las que se establece una relacion matematica
entre las cantidades directamente simuladas y las aproximadas, a menudo sobre la base del comportamiento observado.

Habida cuenta de las limitaciones informaticas y observacionales, existen varias representaciones, soluciones vy
aproximaciones numéricas alternativas e igualmente plausibles para modelizar el sistema climatico. Esta diversidad se
considera un aspecto saludable de la comunidad de modelizacién del clima y, como resultado de ella, se dispone de una
variedad de proyecciones del cambio climatico plausibles a escalas global y regional. Esta gama proporciona la base para
cuantificar la incertidumbre de las proyecciones, pero, dado que el nimero de modelos es relativamente pequefio y que
la contribucion del resultado de los modelos a los archivos publicos es voluntaria, el muestreo de futuros posibles no es
ni sistematico ni exhaustivo. Ademas, persisten algunas deficiencias que son comunes a todos los modelos. Los modelos
tienen diferentes virtudes y carencias. Todavia no esta claro qué aspectos de la calidad de las simulaciones que pueden
evaluarse mediante observaciones deberia guiar nuestra evaluacién de futuras simulaciones de modelos.

(continta en la pagina siguiente)
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PF 12.1 (continuacién)

Habitualmente se utilizan modelos de distintos niveles de complejidad para diferentes problemas relacionados con las
proyecciones. Un modelo mas rapido con menor resolucién, o una descripcién simplificada de determinados procesos
climaticos, podria utilizarse en casos en que se necesitan simulaciones multiseculares largas, o en que hacen falta varias
realizaciones. Los modelos simplificados permiten representar de forma adecuada cantidades medias a gran escala, como
por ejemplo, la temperatura media global. Sin embargo, con modelos complejos Unicamente es posible simular detalles
mas precisos, como la precipitacién regional.

La comunidad cientifica ha redoblado sus esfuerzos dirigidos a la coordinaciéon de los experimentos de los modelos y
sus resultados por grupos, como el Proyecto de comparacion de modelos acoplados (CMIP), el Programa Mundial de
Investigaciones Climaticas y su Grupo de trabajo sobre modelizacion del clima, a fin de evaluar la capacidad de los
modelos para simular el clima pasado y presente y comparar las proyecciones del cambio climatico futuro. El enfoque
“multimodelos” ya es una técnica normalizada utilizada por la comunidad climatolégica para evaluar las proyecciones de
variables climaticas especificas.

Los mapas de la derecha de PF 12.1, figura 1, ilustran la respuesta de la temperatura hacia finales del siglo XXI segiin dos
modelos ilustrativos con los escenarios de trayectorias de concentracion representativas mas altas y mas bajas. Los modelos
concuerdan en patrones a gran a escala del calentamiento en superficie similares; por ejemplo, coinciden en que la tierra
se va a calentar mas rapido que el océano, y que el Artico se calentara mas rapido que los trépicos. Sin embargo, difieren
tanto en la magnitud de su respuesta global para el mismo escenario como en los aspectos a pequefia escala regionales
de la misma. Por ejemplo, la magnitud de la amplificacion del Artico varia segiin el modelo, y un subconjunto de modelos
arroja un calentamiento o ligero enfriamiento en el Atlantico Norte como resultado de la reduccién en la formacion de
aguas profundas y cambios en las corrientes oceanicas.

Hay incertidumbres inevitables en los forzamientos externos futuros, asi como en la respuesta del sistema climatico a estos,
que se complican ain mas con la variabilidad generada internamente. Es habitual utilizar multiples escenarios y modelos
para evaluar y caracterizar estas incertidumbres. Esto nos permite describir un abanico amplio de posibles evoluciones del
clima de la Tierra en el futuro.
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Pregunta frecuente 12.1, figura 1 | Cambio de la temperatura media global promediado con todos los modelos de la quinta fase del Proyecto de comparacién de
modelos acoplados (CMIP5) (media en relacion con el periodo 1986-2005) para los cuatro escenarios de trayectorias de concentracion representativas (RCP): RCP2,6
(azul oscuro), RCP4,5 (azul claro), RCP6,0 (naranja) y RCP8,5 (rojo); se utilizaron 32, 42, 25 y 39 modelos, respectivamente, para estos cuatro escenarios. Las barras
verticales indican las gamas probables del cambio de la temperatura global a finales del siglo XXI. Obsérvese que estas gamas se aplican a la diferencia entre las dos
medias de 20 afios, es decir del periodo 2081-2100 en relacion con el periodo 1986-2005, que representan las barras centradas en un valor mas pequefio que al final
de las trayectorias anuales. Se muestran mapas ilustrativos del cambio de la temperatura en superficie al final del siglo XXI (2081-2100 en relacion con el periodo
1986-2005) obtenidos a partir de dos modelos de la CMIP5 con los escenarios de RCP més alta (RCP8,5) y mas baja (RCP2,6). Se eligen estos modelos para mostrar
una gama de respuesta bastante amplia, pero este conjunto concreto no es representativo de ninguna medida de la incertidumbre de las respuestas de los modelos.



Preguntas frecugntes L. . .
PF 12.2 | ;Como cambiara el ciclo del agua en la Tierra?

El flujo y el almacenamiento de agua en el sistema climatico de la Tierra son altamente variables, pero se prevén cambios
ajenos a los causados por la variabilidad natural hacia finales del siglo XXI. En un planeta mas caliente, se producira un
aumento neto de la lluvia, la evaporacion en superficie y la transpiracion de las plantas. Sin embargo, estos cambios variaran
considerablemente en funcién del lugar. Algunas zonas experimentaran mds precipitacion y una acumulacion de agua en
tierra. En otras, la cantidad de agua disminuira debido a sequias regionales y a la pérdida del manto de nieve y hielo.

El ciclo del agua consta del agua almacenada en la Tierra en todos sus estados, junto con el agua en movimiento por el
sistema climatico del planeta. En la atmésfera, el agua se encuentra principalmente en estado gaseoso, en forma de vapor
de agua, pero también se encuentra en forma de hielo y en estado liquido en las nubes. Por supuesto, el océano contiene
principalmente agua liquida, pero en las regiones polares también esta parcialmente cubierto de hielo. En tierra, el agua
se presenta en estado liquido como agua superficial —por ejemplo, lagos y rios— humedad del suelo y agua subterranea.
En tierra también encontramos agua en estado s6lido en mantos de hielo, glaciares, nieve y hielo en la superficie y el
permafrost y en los suelos estacionalmente congelados.

A veces, cuando se habla del clima futuro, se dice que el ciclo del agua se acelerara, pero esto puede malinterpretarse,
porque, estrictamente hablando, eso significaria que, con el paso del tiempo, el ciclo del agua ocurriria cada vez mas
rapido en todas partes. Efectivamente, en algunas partes del mundo se intensificara el ciclo del agua: se transportaran
mas cantidades de agua y los movimientos de entrada y salida del agua en los reservorios de almacenamiento seran mas
rapidos. Sin embargo, en otras partes del sistema climatico se experimentara una disminucién considerable de aguay, por
tanto, habra menos movimiento de esta. Es posible que incluso desaparezcan algunos acuiferos.

A medida que se caliente la Tierra, se irdn produciendo algunas caracteristicas generales del cambio simplemente en
respuesta a un clima mas calido. Estos cambios estan gobernados por la cantidad de energia que el calentamiento global
afade al sistema climatico. El hielo en todas sus formas se fundira mas rapido y tendra menos extension. Por ejemplo, segun
algunas simulaciones evaluadas en este informe, el hielo marino del Artico en verano desaparecera antes de mediados
de este siglo. La atmosfera tendrd mas vapor de agua; de hecho, las observaciones y los resultados de los modelos indican
que esto ya ocurre. Hacia finales del siglo XXI, la cantidad media de vapor de agua en la atmésfera podria aumentar
entre un 5% y un 25%, dependiendo de la cantidad de emisiones humanas de gases de efecto invernadero y de particulas
radiativamente activas, como el humo. El agua se evaporard mas rapido de la superficie y el nivel del mar aumentara
debido a la expansion de las aguas ocednicas calientes y del hielo terrestre que se va fundiendo y fluye hacia el océano
(véase PF 13.2).

La complejidad del sistema climatico modifica estos cambios generales, de modo que no cabria esperar que se produjeran
por igual en todos sitios o al mismo ritmo. Por ejemplo, la circulaciéon de agua en la atmésfera, la tierra y el océano puede
cambiar a la par del clima y concentrarse agua en algunas zonas y agotarse en otras. Estos cambios también pueden
variar a lo largo del afio: tendencia de algunas estaciones a ser mas humedas que otras. Asi, las simulaciones de modelos
evaluadas en este informe arrojan un posible aumento de la precipitacion en invierno en el norte de Asia de mas de
un 50%. En cambio, segun las proyecciones, las precipitaciones apenas cambiaran en verano. El ser humano también
interviene directamente en el ciclo del agua mediante la gestion del agua y los cambios de uso del suelo. Los cambios en
la distribucion de la poblacién y las practicas hidricas pueden producir mas cambios en el ciclo del agua.

Los procesos del ciclo del agua pueden ocurrir en minutos, horas, dias o mas tiempo y en distancias que oscilan entre
metros a kildbmetros y mas. La variabilidad a estas escalas suele ser mayor que para la temperatura. Por eso, es mas dificil
discernir los cambios climaticos en la precipitacidon. A pesar de esta complejidad, las proyecciones del clima futuro indican
cambios comunes a varios modelos y escenarios de forzamiento climatico distintos. Se informé de cambios similares en
el Cuarto Informe de Evaluacion. Estos resultados colectivamente sugieren que se tiene un buen conocimiento de los
mecanismos de cambio, incluso si las magnitudes varian segin el modelo y el forzamiento. Nos centramos aqui en los
cambios en la tierra, donde los cambios en el ciclo del agua tienen mayor impacto en los sistemas humanos y naturales.

Los cambios climaticos proyectados a partir de las simulaciones evaluadas en este informe (ilustradas esquematicamente
en PF 12.2, figura 1) generalmente muestran un aumento de la precipitacion en partes de los trépicos profundos y en
latitudes polares que podria ser superior en un 50% al final del siglo XXI con el escenario de emisiones extremas. En cambio,
en grandes regiones subtropicales la precipitacion podria descender un 30% o mas. En las regiones tropicales, parece que
estos cambios estan sujetos a los aumentos del vapor de agua atmosférico y los cambios de la circulacion atmosférica que
producen una mayor concentraciéon de vapor de agua en los tréopicos y, por tanto, generan mas lluvias tropicales. En las
regiones subtropicales, a pesar del calentamiento experimentado, estos cambios en la circulacién simultdneamente hacen
que disminuyan las lluvias. Dado que en las regiones subtropicales se encuentran la mayoria de los desiertos del planeta,
estos cambios suponen un aumento de la aridez en zonas que ya son secas y, posiblemente, la expansion de los desiertos.

(continda en la pagina siguiente)
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PF 12.2 (continuacién)

Los aumentos en latitudes altas son consecuencia de las temperaturas mas calientes, que permiten que haya mas agua
en la atmosfera y, por tanto, mas agua que puede precipitar. Un clima mas caliente también permite que los sistemas de
tormentas en las regiones extratropicales transporten mas vapor de agua hacia las latitudes altas sin necesidad de cambios
sustanciales en la intensidad del viento tipica. Como se indicé anteriormente, los cambios en las latitudes altas son mas
pronunciados durante las estaciones mas frias.

Que la tierra se vuelva mas seca o mas humeda depende no solo de los cambios en la precipitacion, sino también de los
cambios en la evaporacién en superficie y de la transpiracion de las plantas (denominadas en conjunto evapotranspiracion).
Dado que una atmoésfera mas caliente puede contener mas vapor de agua, puede inducir una mayor evapotranspiracién
si existe suficiente agua terrestre. Sin embargo, el aumento de diéxido de carbono en la atmdsfera reduce la tendencia de
las plantas a transpirar, contrarrestandose asi parcialmente el efecto de calentamiento.

En las regiones tropicales, una mayor evapotranspiracién suele compensar los efectos del aumento de precipitacion en la
humedad del suelo, mientras que, en las regiones subtropicales, las cantidades ya de por si bajas de humedad del suelo
apenas permiten cambios en la evapotranspiracion. A latitudes mas altas, el aumento de precipitaciones suele compensar
el aumento de evapotranspiracién en los climas proyectados, que arrojan una escorrentia media anual mas alta, pero
cambios combinados en la humedad del suelo. Tal y como se desprende de los cambios en la circulacion ilustrados en
PF 12.2, figura 1, los limites de las regiones de humedad alta o baja también pueden variar.

Un factor que anade mas complejidad es el caracter de la lluvia. Las proyecciones de los modelos sugieren lluvias mas
intensas, en parte debido a la mayor presencia de humedad en la atmésfera. Por tanto, de acuerdo con las simulaciones
evaluadas en este informe, en gran parte de la superficie, los episodios de precipitacion de un dia que actualmente ocurren
en promedio cada 20 aios, a fines del siglo XXI podrian producirse cada 10 afios o incluso con mas frecuencia. Al mismo
tiempo, las proyecciones también indican que, en general,
los episodios de precipitacion tenderan a producirse con
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el otofo y una fundicién mas temprana en la primavera.
Las simulaciones evaluadas en este informe indican que,
segun las proyecciones, el manto de nieve en el hemisferio
norte en marzo y abril disminuira entre un 10% y un 30%
en promedio hacia finales de este siglo, dependiendo del
escenario de gases de efecto invernadero. El adelanto de
la fusion de nieve en primavera altera el momento de flujo
primaveral maximo de los rios que reciben nieve fundida.
Como resultado, los caudales se reduciran posteriormente
y posiblemente influiran en la gestién de recursos hidricos.
Estos aspectos pueden verse en las simulaciones de los
modelos sobre el clima global.

La pérdida de permafrost permitird que la humedad
se infiltre mas profundamente en el suelo. Asimismo,

PF 12.2, figura 1 | Diagrama esquematico de los cambios proyectados en
los componentes principales del ciclo del agua. Las flechas azules indican los
principales tipos de cambios de movimiento del agua por el sistema climatico
de la Tierra: el transporte de agua por los vientos extratropicales hacia los polos,
la evaporacion desde la superficie y la escorrentia desde la tierra a los océanos.
Las regiones sombreadas denotan &reas con mas probabilidades de desecarse o
humedecerse. Las flechas amarillas indican un cambio importante de la circulacion
atmosférica debido a la circulacion de Hadley, cuyos movimientos ascendentes
favorecen lluvias tropicales y las impiden en las regiones subtropicales. Las
proyecciones de los modelos indican que la circulacion de Hadley desplazara su
rama descendente hacia los polos en los dos hemisferios, lo que acarreara las
consiguientes sequias. Se proyectan condiciones mas himedas en las latitudes
altas, ya que una atmdsfera mas caliente favorecerd una mayor precipitacion,
haciendo que sea mayor el movimiento de agua en estas regiones.

permitird que el suelo se caliente, lo que podria aumentar la evapotranspiracién. Sin embargo, la mayoria de los modelos
sobre el clima global no incluyen todos los procesos necesarios para simular correctamente los cambios del permafrost. Los
estudios que analizan la congelacién de los suelos o utilizan el resultado de modelos sobre el clima global para impulsar
modelos terrestres mas detallados sugieren una pérdida considerable de permafrost hacia finales del siglo XXI. Ademas,
aunque los modelos sobre el clima global actuales no incluyan explicitamente la evolucién de los glaciares, se prevé
que estos continuaran contrayéndose y que el volumen de agua que aportan a los rios en verano podria disminuir en
algunos puntos a medida que desaparecen. La pérdida de glaciares también contribuira a una reduccién del flujo fluvial
en primavera. Sin embargo, si la precipitacion media anual, tanto de nieve como de lluvia, aumenta, estos resultados no
necesariamente significan que el flujo fluvial medio anual vaya a descender.



Preguntas frecuen:ces L . . . .
PF 12.3 | {Qué ocurriria con el clima futuro si se detuvieran hoy las emisiones?

No es concebible un escenario en el que se detengan hoy las emisiones, pero es uno de los varios casos idealizados que
proporcionan informacion sobre la respuesta del sistema climatico y el ciclo del carbono. Como resultado de las multiples
escalas temporales del sistema climdtico, la relacion entre el cambio en las emisiones y la respuesta climdtica es bastante
compleja, pues algunos cambios siguen ocurriendo una vez que han cesado las emisiones. Segun muestra la comprension
de los modelos y los procesos, como resultado de la gran inercia ocednica y el prolongado periodo de vida de muchos gases
de efecto invernadero, principalmente el diéxido de carbono, gran parte del calentamiento persistiria durante siglos una
vez que se hubieran detenido las emisiones de gases de efecto invernadero.

Cuando se emiten a la atmoésfera, los gases de efecto invernadero se remueven mediante reacciones quimicas con otros
componentes reactivos o, como es el caso del diéxido de carbono (CO,), se intercambian con el océano y la tierra. Estos
procesos caracterizan el periodo de vida del gas en la atmdsfera, definido como el tiempo que lleva a un incremento de
concentracion disminuir por un factor de e (e = 2,71). El tiempo que los gases de efecto invernadero y aerosoles persisten
en la atmosfera varia en un amplio intervalo, de dias a miles de afos. Por ejemplo, el periodo de vida de los aerosoles es
de semanas; el del metano (CH,), de unos 10 anos; el del 6xido nitroso (N,O), de unos 100 aios; y el del hexafluoroetano
(C,Fs), de unos 10 000 anos. El caso del CO, es mas complicado porque se remueve de la atmésfera mediante multiples
procesos fisicos y biogeoquimicos en el océano y en la tierra, todos ellos a diferentes escalas temporales. De un incremento
de emision de unos 1 000 PgC, aproximadamente la mitad se elimina al cabo de unos pocos decenios, pero la fraccion
restante permanece en la atmésfera durante mucho mas tiempo. Entre el 15% y el 40% del incremento de diéxido de
carbono permanece en la atmosfera después de 1 000 afos.

Como resultado de los considerables periodos de vida de los principales gases de efecto invernadero antropdgenos,
el aumento de la concentraciéon atmosférica debida a las emisiones en el pasado persistira mucho tiempo después de
que las emisiones se hayan detenido. Si las emisiones cesaran, la concentracién de gases de efecto invernadero no
volveria inmediatamente a sus niveles preindustriales. La
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cambios en las emisiones de especies de corta vida, como
los aerosoles, experimentarian cambios practicamente
instantadneos en sus concentraciones.

La respuesta del sistema climatico al forzamiento de los Emisiones nulas
gases de efecto invernadero y de los aerosoles se caracteriza
por una inercia, impulsada principalmente por el océano. El
océano tiene una enorme capacidad de absorcion de calory
un coeficiente de mezcla lento entre su capa superficial y las
aguas profundas. Esto significa que el conjunto del océano
tardara varios siglos en calentarse y llegar a un equilibrio
con el forzamiento radiativo alterado. El océano superficial
(y, por tanto, los continentes) continuard calentandose
hasta alcanzar una temperatura superficial en equilibrio
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con este nuevo forzamiento radiativo. En el Cuarto Informe
de Evaluacion se indicé que si la concentracion de gases de
efecto invernadero se mantenia al nivel actual, la superficie
de la Tierra aun se calentaria unos 0,6 °C durante el siglo
XXl en relacion con el afio 2000. Este es el clima asegurado
resultante con las concentraciones actuales (o composicion
constante asegurada), ilustrado en gris en PF 12.3, figura 1.
Si se mantienen las emisiones a los niveles actuales, la
concentracion atmosférica aumentaria aun mas, lo que
daria lugar a un calentamiento mucho mayor al observado
hasta la fecha (PF 12.3, figura 1, lineas rojas).

(continda en la pagina siguiente)

PF 12.3, figura 1 | Proyecciones basadas en los modelos del balance
energético del ciclo del carbono del Modelo para la evaluacion del cambio
climéatico inducido por los gases de efecto invernadero (MAGICC), para
una composicion atmosférica constante (forzamiento constante, en gris),
emisiones contantes (en rojo) y emisiones futuras nulas (en azul) desde
2010, con estimaciones de la incertidumbre. Figura adaptada de Hare y
Meinshausen (2006), basada en la calibracién de un modelo climético
sencillo del ciclo del carbono a todos los modelos de la tercera fase del
Proyecto de comparacién de modelos acoplados (CMIP3) y del Proyecto
de comparacién de modelos climéticos acoplados del ciclo del carbono
(C4MIP) (Meinshausen y otros, 2011a; Meinshausen y otros, 2011b). Los
resultados se basan en una simulacién transitoria completa desde la era
preindustrial utilizando todos los componentes de forzamiento radiativo.
La linea negra fina y el sombreado denotan el calentamiento observado y
la incertidumbre.
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PF 12.3 (continuacién)

Incluso aunque ahora se detuvieran las emisiones de gases de efecto invernadero, el forzamiento radiativo debido
a las concentraciones de estos gases de larga vida recién comenzaria a disminuir lentamente en el futuro a un ritmo
determinado por el periodo de vida del gas (especificado anteriormente). Ademas, la respuesta climatica del sistema
Tierra a ese forzamiento radiativo seria aun mas lenta. La temperatura global no responderia rapidamente a los cambios
en las concentraciones de gases de efecto invernadero. La eliminacion de Unicamente las emisiones de CO, daria lugar a
temperaturas practicamente constantes durante varios siglos. La eliminacion al mismo tiempo de forzamientos negativos
de corta vida originados por aerosoles de sulfatos (por ejemplo, por medidas de reduccién de la contaminacién del aire)
causaria un calentamiento temporal de unas pocas décimas de grado, como puede verse en azul en PF 12.3, figura 1. Asi
pues, fijar todas las emisiones a cero llevaria al clima, tras un pequefio calentamiento, a un estado de casi estabilizacién
durante varios siglos. Esto se denomina clima asegurado por las emisiones pasadas (o clima asegurado con emisiones
futuras nulas). La concentracién de los gases de efecto invernadero caeria y, con ella, el forzamiento radiativo, pero la
inercia del sistema climatico retrasaria la respuesta de la temperatura.

Como consecuencia de la gran inercia del climay el ciclo del carbono, la temperatura global a largo plazo depende en gran
medida de las emisiones totales de CO, que se han acumulado a lo largo del tiempo, independientemente del momento
en que se emitieron. Por eso, limitar el calentamiento global por debajo de un nivel determinado (por ejemplo, 2 °C por
encima del nivel preindustrial) implica un balance de CO, determinado, es decir, mayores emisiones en el pasado implican
reducciones sustanciales en el futuro. Un objetivo climatico por encima permite una concentracion maxima de CO, mas
alta y, por consiguiente, mas emisiones de CO, acumuladas (que permiten, por ejemplo, un retraso en la reduccién de
emisiones necesaria).

La temperatura global es un parametro total Util para describir la magnitud del cambio climatico, pero no todos los cambios
guardaran una proporcion lineal con la temperatura. Los cambios del ciclo del agua, por ejemplo, también dependen
del tipo de forzamiento (por ejemplo, los gases de efecto invernadero, los aerosoles y el cambio de uso del suelo). Los
componentes mas lentos del sistema Tierra, como la elevacién del nivel del mar y los mantos de hielo, tardaran mucho mas
en responder y podria haber umbrales criticos o cambios abruptos o irreversibles en el sistema climatico.



Preguntas frecuentes . . . .
PF 13.1 | ¢Por qué el cambio del nivel del mar local difiere de la media global?

Los cambios de los vientos de superficie, la expansion debida al calentamiento del agua de los océanos y la adicion de
hielo fundido pueden alterar las corrientes ocednicas, lo que, a su vez, produce cambios en el nivel del mar que varian en
funcion del lugar. Las variaciones pasadas y presentes de la distribucion del hielo terrestre influyen en la forma y el cambio
gravitatorio de la Tierra, que también causan fluctuaciones del nivel del mar. La influencia de procesos més localizados,
como la compactacion de sedimentos y los procesos tectonicos, también provocan variaciones en el nivel del mar.

A lo largo de todas las costas, el movimiento vertical del mar o de la superficie terrestre puede provocar cambios en el nivel
del mar respecto de la tierra (conocido como nivel del mar relativo). Por ejemplo, un cambio local puede ser consecuencia
de un aumento de la altura de la superficie del mar o de un descenso de la altura de la tierra. Durante periodos de tiempo
relativamente cortos (entre horas y afos), las mareas, las tormentas y la variabilidad climatica, como El Nifio, son los
factores que mas influyen en las variaciones del nivel del mar. También pueden influir los terremotos y los deslizamientos
de tierra, cuando provocan cambios en la altura de la tierra, y, en ocasiones, los tsunamis. Durante periodos de tiempo
mas largos (entre decenios y siglos), la influencia del cambio climéatico, con los consiguientes cambios en el volumen del
agua ocednica y el hielo terrestre, es la principal causa del cambio del nivel del mar en la mayoria de regiones. A estas
escalas temporales mas largas, otros procesos también pueden provocar el movimiento vertical de la superficie terrestre,
que pueden dar lugar a cambios sustanciales del nivel del mar relativo.

Desde finales del siglo XX, las mediciones por satélite de la altura de la superficie oceanica respecto del centro de la Tierra
(denominada nivel del mar geocéntrico) arrojan tasas diferentes de cambio del nivel del mar geocéntrico alrededor del
mundo (véase PF 13.1, figura 1). Por ejemplo, en el océano Pacifico occidental, las tasas eran unas tres veces mayores que el
valor medio global de aproximadamente 3 mm afio™" entre 1993 y 2012. En cambio, las del Pacifico oriental eran menores
que el valor medio global, y en gran parte de la costa occidental de América la altura de la superficie del mar disminuyo

durante ese mismo periodo. (continua en la pagina siguiente)
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PF 13.1, figura 1 | Mapa de las tasas de cambio de la altura de la superficie del mar (nivel del mar geocéntrico) durante el periodo 1993-2012 obtenidas mediante
altimetria satelital. Se incluyen también los cambios del nivel del mar relativo (lineas grises) de determinadas estaciones mareograficas durante el periodo 1950-2012.
A efectos de comparacién, también se muestra una estimacion del cambio medio global del nivel del mar (lineas rojas) con la serie temporal de cada mareégrafo. Las
oscilaciones a corto plazo relativamente grandes registradas en el nivel del mar local (lineas grises) se deben a la variabilidad climatica natural descrita en el texto
principal. Por ejemplo, las grandes desviaciones regulares en Pago Pago estan asociadas al fenémeno El Nifio-Oscilacion del Sur.
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PF 13.1 (continuacién)

Gran parte de la variacion espacial ilustrada en PF 13.1, figura 1, se debe a la variabilidad climatica natural —-como los
fenémenos El Nifio y la Oscilacion decenal del Pacifico— durante escalas temporales de entre un afio y varios decenios. Estas
variaciones climaticas alteran los vientos de superficie, las corrientes ocednicas, la temperatura y la salinidad, y, por tanto,
afectan al nivel del mar. La influencia de estos procesos continuara durante el siglo XXl y se superpondra al patrén espacial
del cambio del nivel del mar asociado al cambio climatico a largo plazo, que también se produce por los cambios en los
vientos de superficie, las corrientes oceanicas, la temperatura y la salinidad, asi como el volumen ocednico. Sin embargo, a
diferencia de la variabilidad natural, las tendencias a largo plazo se acumulan a lo largo del tiempo y, por ello, esta previsto
que predominen durante el siglo XXI. En consecuencia, las tasas de cambio del nivel del mar geocéntrico resultantes durante
este periodo mas extenso podrian mostrar un patron muy diferente del que se muestra en PF 13.1, figura 1.

Los maredgrafos miden el nivel del mar relativo, de modo que incluyen los cambios causados por el movimiento vertical
tanto de la tierra como de la superficie del mar. En muchas regiones costeras, el movimiento vertical de la tierra es leve,
por lo que la tasa a largo plazo del cambio del nivel del mar registrada en los mareégrafos costeros e insulares es similar
al valor medio global (véanse los registros en San Francisco y Pago Pago en PF 13.1, figura 1). En algunas regiones,
el movimiento vertical de la tierra ha influido notablemente. Por ejemplo, la disminucién constante del nivel del mar
registrada en Estocolmo (PF 13.1, figura 1) se debe a la elevacion de esta region después de la fusion de un manto de hielo
continental de gran tamafno (>1 km de espesor) al final de la ultima edad de hielo, hace aproximadamente entre 20 000
y 9 000 afos. Esta continua deformacion de la tierra como respuesta a la fusion de mantos de hielo antiguos contribuye
significativamente a los cambios regionales del nivel del mar en América del Norte y Eurasia noroccidental, regiones que
estuvieron cubiertas por grandes mantos de huelo durante el momento mas algido de la ultima edad de hielo.

En otras regiones, este proceso también puede causar subsidencia del terreno, lo que hace que se eleve el nivel del mar
relativo, como en Charlottetown, donde se ha observado un aumento relativamente grande en comparacioén a la tasa
media global (PF 13.1, figura 1). El movimiento vertical de la tierra como consecuencia del movimiento de las placas
tectonicas de la Tierra también puede causar valores diferentes a la tendencia media global del nivel del mar en algunas
zonas (especialmente en aquellas ubicadas cerca de zonas de subduccion activas, donde una placa tecténica se hunde por
debajo de otra). En el caso de Antofagasta (PF 13.1, figura 1), esto parece causar una elevacién constante de la tierray, en
consecuencia, un descenso relativo del nivel del mar.

Ademas de las influencias regionales del movimiento
vertical de la tierra sobre el cambio del nivel de mar,
algunos procesos provocan movimientos de la tierra
réapidos pero muy localizados. Por ejemplo, la mayor tasa
de aumento respecto de la media global en Manila (PF 13.1,
figura 1) se debe a la subsidencia del suelo causada por un
bombeo intensivo de agua subterranea. La subsidencia del
suelo debida a procesos naturales y antropdgenos, como
la extracciéon de agua subterrdnea o de hidrocarburos, es
comun en muchas regiones costeras, particularmente en
grandes deltas fluviales.
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Generalmente, se cree que el hielo fundido de los glaciares Cambio del nivel del mar (mm afio")
o de los mantos de hielo de Groenlandia y la Antartida
causaria un aumento uniforme del nivel del mar a escala
mundial, muy parecido a lo que ocurre cuando se llena
— bfiﬁera de ER kL De heChO{ ese hielo fundld'o RIOvOtS de la elevacion del nivel del mar de 1 mm afio~"). Los cambios del nivel del mar
variaciones regionales en el nivel del mar debido a una modelizados son menores que el valor medio global en zonas préximas a la
variedad de procesos, tales como cambios en las corrientes zona de fusion de hielos pero mayores a medida que nos alejamos de estas.
oceanicas, los vientos, el campo de gravedad de la Tierra y (Adaptado de Milne y otros, 2009.)
la altura del terreno. Por ejemplo, los modelos informaticos
que simulan estos ultimos dos procesos predicen un descenso regional del nivel del mar relativo alrededor de los mantos
de hielo en fusién, pues la atraccién gravitatoria entre el hielo y el agua oceanica se reduce, y la tierra tiende a elevarse a
medida que el hielo se funde (PF 13.1, figura 2). Sin embargo, lejos de donde se produce la fusién de los mantos de hielo,
domina la elevacién del nivel del mar respecto del valor medio global.

PF 13.1, figura 2 | Resultado de un modelo que muestra el cambio del nivel
del mar relativo debido a la fusion de los mantos de hielo de Groenlandia y de
la Antértida occidental a una tasa de 0,5 mm afio" (con un valor medio global

En resumen, una variedad de procesos impulsa cambios en la altura de la superficie y el suelo ocednicos que dan lugar
a patrones espaciales diferentes del cambio del nivel del mar a escalas locales y regionales. La combinaciéon de estos
procesos produce un patrén complejo del cambio total del nivel del mar que varia con el paso del tiempo a medida que la
contribucién relativa de cada proceso cambia. El cambio medio global es un valor singular util que refleja la contribucion
de procesos climaticos (por ejemplo, la fusién de hielo terrestre y el calentamiento oceanico) y constituye una buena
estimaciéon del cambio del nivel del mar en muchas ubicaciones costeras. Sin embargo, alli donde los procesos regionales
producen una sefial fuerte pueden darse al mismo tiempo diferencias importantes con respecto al valor medio global.



Preguntas frecuentes . . . . .
PF 13.2 | ; Contribuiran los mantos de hielo de Groenlandia y la Antartida al cambio del nivel
del mar éurante el resto del siglo?

Los mantos de hielo de Groenlandia y la Antdrtida occidental y oriental son los reservorios de agua dulce mas grandes del
planeta y, como tales, han contribuido al cambio del nivel del mar durante tiempos geoldgicos y recientemente. Ganan
masa por acumulacion (nieve caida) y la pierden por ablacion superficial (principalmente fusion de hielo) y aflujo en sus
limites marinos, ya sea hacia una plataforma de hielo flotante o directamente al océano por desprendimiento de icebergs.
Como consecuencia del aumento de la acumulacidn, el nivel medio global del mar desciende, mientras que el incremento
de la ablacion superficial y el aflujo hacen que se eleve. Las fluctuaciones de estos flujos de masa dependen de una variedad
de procesos, tanto dentro del manto de hielo como fuera, en la atmdsfera y los océanos. Sin embargo, en el transcurso de
este siglo, la pérdida de masa parece superar a la ganancia, de modo que cabe esperar una continua contribucidn positiva
al nivel global del mar. En esta pregunta se resume la investigacion actual sobre el tema y se proporcionan magnitudes
indicativas de las diversas contribuciones al nivel del mar para finales de este siglo (2081-2100 con respecto a 1986-2005) de
toda la evaluacion, que se presentan con un nivel de probabilidad de dos sobre tres en todos los escenarios de emisiones.

Durante milenios, el lento flujo horizontal de un manto de hielo transporta masa de &reas de acumulacién neta
(generalmente, en zonas interiores de gran elevacion) a areas de pérdida neta (generalmente, la periferia de poca
elevaciéon y el perimetro costero). Actualmente, Groenlandia pierde practicamente una mitad de su hielo acumulado por
ablacion superficial y la otra, por desprendimiento. La Antartida, en cambio, pierde practicamente toda su acumulacién
por desprendimiento y fusién submarina de sus plataformas de hielo periféricos. Las plataformas de hielo flotan, por lo
que su pérdida tiene un efecto directo despreciable en el nivel del mar, pero pueden afectarlo de forma indirecta, ya que
alteran el balance de masa de su manto de hielo de origen (véase mas adelante).

En la Antartida oriental, algunos estudios realizados con altimetria radar satelital indican que ha aumentado la precipitaciéon
de nieve, pero las mediciones recientes de los cambios en la gravedad obtenidas con modelos atmosféricos y satélites no
arrojan un aumento significativo. Esta discrepancia aparente podria deberse a que la fuerte variabilidad interanual de
la precipitacion de nieve oculta las relativamente pequefias tendencias a largo plazo. Las proyecciones apuntan a un
aumento importante de la precipitacion de nieve en la Antartida en el siglo XXI, principalmente como consecuencia
del calentamiento de la atmésfera, que permitird que se introduzca mas humedad en las regiones polares. Los cambios
regionales en la circulacion atmosférica probablemente desempefian un papel secundario. En la totalidad del manto de
hielo de la Antartida, se proyecta que este proceso contribuya entre 0 y 70 mm al descenso del nivel del mar.

Actualmente, las temperaturas del aire en torno a la Antartida son demasiado frias para producir una ablacién superficial
sustancial. Sin embargo, las observaciones sobre el terreno y desde satélites indican un mayor aflujo -manifestado en una
reduccion de la superficie de hielo- en unas pocas regiones costeras localizadas. Estas zonas (los glaciares Pine Island y
Thwaites en la Antértida occidental y los glaciares Totten y Cook en la Antartida oriental) se encuentran sobre las vaguadas
rocosas de 1 000 m de profundidad que se extienden hacia el borde de la plataforma continental de la Antartida. Se
cree que este aumento del aflujo se ha desencadenado por los cambios regionales en la circulacion ocednica, que han
transportado agua mas caliente poniéndola en contacto con las plataformas de hielo flotantes.

Se dispone de registros bien documentados del colapso de plataformas de hielo en la parte mas septentrional de la
peninsula antartica, que parecen guardar relacién con el aumento de la fusiéon superficial causado por el calentamiento
atmosférico durante los Ultimos decenios. El consiguiente adelgazamiento de los glaciares que nutren estas plataformas
de hielo tiene un efecto positivo, aunque menor, en el nivel del mar, asi como también lo tendra cualquier otro episodio
similar posterior en la peninsula. Las proyecciones regionales del cambio de temperatura atmosférica del siglo XXl sugieren
que este proceso probablemente no afectard a la estabilidad de las grandes plataformas de hielo de la Antartida occidental
y oriental, pero estas plataformas de hielo podrian verse amenazadas por el futuro cambio oceanico (véase mas adelante).

Las estimaciones de la contribucién de los mantos de hielo de la Antartida al nivel del mar durante los Ultimos decenios
varian considerablemente, pero recientemente se han conseguido avances importantes que permiten conciliar las
observaciones. Hay fuertes indicios de que el mayor aflujo (principalmente en la Antértida occidental) compensa en la
actualidad los aumentos de acumulacién de nueve (principalmente en la Antartida oriental), lo que implica una tendencia
de elevacion del nivel del mar. Antes de que se puedan realizar proyecciones fiables del aflujo durante el siglo XXl con un
nivel de confianza mayor, los modelos que simulan el flujo de los hielos han de mejorarse, especialmente de los cambios
de la linea de contacto que separa el hielo flotante del que se encuentra sobre el lecho rocoso y de las interacciones entre
las plataformas de hielo y el océano. El concepto de “inestabilidad del manto de hielo marino” se basa en la idea de que
el aflujo de un manto de hielo que se encuentra sobre el lecho rocoso por debajo del nivel del mar aumenta si el hielo en
la linea de contacto es mas espeso y, por tanto, fluye mas rapido. Sobre lechos rocosos con pendientes hacia el interior
de los mantos de hielo, esto crea un ciclo vicioso de aumento de aflujo, que causa que el hielo en la linea de contacto
pierda espesor y flote. Posteriormente, la linea de contacto retrocede pendiente abajo hacia hielo de mayor espesor, lo
que, a su vez, causa un mayor aumento del aflujo. Esta retroalimentacion podria dar lugar a una pérdida rapida de partes
del manto de hielo, pues las lineas de contacto retroceden sobre vaguadas y cuencas que se hunden hacia el interior de
los mantos de hielo. El forzamiento climatico futuro podria desencadenar un colapso inestable, que luego continuaria

(continda en la pagina siguiente)
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PF 13.2 (continuacién)

independientemente del clima. Este posible colapso podria producirse durante siglos en algunas vaguadas rocosas de la
Antartida occidental y en algunos sectores de la Antartida oriental. Muchas investigaciones se ocupan de estudiar el grado
de importancia de este concepto tedrico para esos mantos de hielo. El nivel del mar podria aumentar si los efectos de la
inestabilidad marina se tornasen importantes, pero hasta la fecha no se dispone de evidencias suficientes para determinar
inequivocamente al precursor de esta regresion inestable. Se proyecta que la contribuciéon del cambio del aflujo a la
elevacién del nivel del mar en 2100 sera de entre —20 mm (es decir, descenso) y 185 mm, aunque es posible que el impacto
incierto de la inestabilidad de los mantos de hielo marinos haga que aumente esta cifra en varias décimas de metro. En
general, el aumento de precipitacion de nieve parece que Unicamente compensaria parcialmente la elevacion del nivel del
mar causada por un mayor aflujo.

En Groenlandia, la pérdida de masa por mas ablacion superficial y aflujo domina sobre una posible tendencia reciente
al aumento de acumulacion en el interior. La pérdida de masa estimada debida a ablacion superficial se ha duplicado
desde principios de la década de 1990. Se prevé que esta tendencia continlie durante el préximo siglo, ya que una mayor
parte del manto de hielo experimentara ablacion superficial durante periodos mas largos. De hecho, las proyecciones
para el siglo XXI sugieren que predominara una mayor pérdida de masa sobre un aumento leve de la acumulacion. El
recongelamiento del agua fundida en los bancos de nieve en la parte alta del manto de hielo produce un intenso (aunque
quiza temporalmente) efecto atenuador en la relaciéon entre el calentamiento atmosférico y la pérdida de masa.

(continda en la pagina siguiente)
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PF 13.2, figura 1 | Sintesis ilustrativa de los cambios en el balance de masa superficial y el aflujo proyectados para 2100 en los mantos de hielo de a) Groenlandia y
b) la Antartida. Los colores de los mapas indican el cambio en el balance de masa superficial proyectado entre el principio y el final del siglo XXI, calculado a partir del
modelo climatico atmosférico regional RACMO2 bajo los escenarios de calentamiento futuro A1B (Antartida) y RCP4,5 (Groenlandia). Las situaciones de las lineas de
equilibrio promedio de Groenlandia durante los dos periodos considerados figuran en violeta y verde, respectivamente. Los margenes de los mantos de hielo y las lineas
de contacto estan ilustradas con lineas negras, asi como también los sectores de los mantos de hielo. En Groenlandia, los resultados de la modelizacion de las lineas
de flujo de los cuatro principales glaciares de aflujo se muestran en los cuatro gréficos insertados. En el mapa de la Antartida, las anillas coloreadas reflejan el cambio
proyectado en el aflujo calculado sobre la base de una extrapolacion probabilistica de tendencias observadas. Los radios externo e interno de cada anilla indican los
extremos superiores e inferiores del rango de dos tercios de probabilidad de la contribucion, respectivamente (véase la escala en la esquina superior derecha): el rojo
denota pérdida de masa (elevacion del nivel del mar (ENM)) y el azul, acumulacion de masa (descenso del nivel del mar). Por ltimo, también se muestra la contribucion
al nivel del mar de cada manto de hielo (grafico en la parte superior de ambos mapas); el gris claro indica el balance de masa superficial (el experimento de los modelos
utilizado para generar el mapa del balance de masa superficial se muestra con una linea discontinua), y el gris oscuro, el aflujo. Todas las proyecciones se refieren al
rango de probabilidad de dos tercios en todos los escenarios.



PF 13.2 (continuacion)

Aunque la respuesta observada en los glaciares de aflujo sea compleja y altamente variable, el desprendimiento de icebergs
de muchos de los principales glaciares de aflujo de Groenlandia ha aumentado sustancialmente durante el tltimo decenio
y constituye una apreciable pérdida de masa adicional. Esto parece estar relacionado con la intrusién de agua caliente
en los mares costeros alrededor de Groenlandia, pero no esta claro si este fendmeno guarda relacién con la variabilidad
interdecenal, como la Oscilacién del Atlantico Norte, o con una tendencia a mas largo plazo asociada al calentamiento
inducido por los gases de efecto invernadero. Por ello, proyectar su efecto en el aflujo del siglo XXI es dificil, pero pone de
manifiesto la aparente sensibilidad del aflujo al calentamiento del océano. Los efectos de mas agua superficial fundida en
la lubricacién del lecho del manto de hielo, asi como la capacidad del hielo mas caliente de deformarse mas facilmente,
podrian hacer que aumenten las tasas de flujo, pero no esta claro cual es el vinculo con los aumentos de aflujo recientes. Se
proyecta que la contribucion del cambio en la diferencia neta entre la ablacion y la acumulacién superficial a la elevacién
del nivel del mar sea de entre 10 y 160 mm entre 2081 y 2100 (respecto del periodo de 1986 a 2005), mientras que la
contribucién del aumento de aflujo sea de otros 10 a 70 mm (cuadro 13.5).

El manto de hielo de Groenlandia ha contribuido a la elevacién del nivel medio global del mar durante los ultimos
decenios y se espera que esta tendencia se intensifique durante este siglo. A diferencia de la Antartida, en Groenlandia no
se tiene constancia de inestabilidades a gran escala que pudieran generar un aumento abrupto del nivel del mar durante
el siglo XXI. Sin embargo, puede que exista un umbral de no retorno, de modo que la retraccién continua pudiera volverse
irreversible a escalas temporales de varios siglos, incluso aunque el clima tuviera que volver a un estado preindustrial en
escalas temporales seculares. Si bien es posible que la pérdida de masa por desprendimiento de icebergs aumente en los
proximos decenios, este proceso terminara finalmente cuando los margenes de hielo retrocedan en los lechos de roca por
encima del nivel del mar donde se encuentra la mayor parte de los mantos de hielo.
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Preguntas frecuc’entes . . L.
PF 14.1 | ;Como esta influyendo el cambio climatico en los monzones?

Los monzones son el modo de variacion climatica estacional mas importante en los tropicos, y son responsables de una
gran parte de las lluvias anuales en muchas regiones. Su intensidad y calendario estan relacionados con el contenido
de humedad de la atmdsfera, el contraste de temperatura entre la tierra y el mar, la cubierta del suelo y su uso y las
cargas de aerosoles atmosféricos, entre otros factores. En general, las proyecciones indican que las lluvias monzdnicas se
intensificaran en el futuro y afectaran a areas mas extensas como consecuencia del aumento del contenido de humedad
en la atmdsfera causado por las mayores temperaturas. Sin embargo, los efectos localizados del cambio climatico sobre la
intensidad y variabilidad de los monzones a nivel regional son complejos y mds inciertos.

Todos los continentes tropicales reciben lluvias monzdnicas, a saber, Asia, Australia, América y Africa. El motor de la
circulacion monzonica es la diferencia de temperatura entre la tierra y el mar, que varia estacionalmente con la distribucion
del calentamiento solar. La duracién y la cantidad de lluvia dependen del contenido de humedad del aire, asi como de la
configuraciony la intensidad de la circulacién atmosférica. También influyen la distribucién regional de la tierra y el océano
junto con la topografia. Por ejemplo, la meseta tibetana, por las variaciones en su capa de nieve y el calentamiento de su
superficie, modula la intensidad de los complejos sistemas monzoénicos asiaticos. En los lugares donde los vientos humedos
se levantan adentrandose en tierra por encima de las montafas, como en el suroeste de India, las lluvias monzénicas se
intensifican. En cambio, a sotavento de esas montafas, las lluvias se debilitan.

Como consecuencia de los cambios en la circulacién atmosférica, el monzén de verano de Asia oriental se debilita desde
finales de la década de 1970 y ya no llega tan al norte como lo hacia antes. A su vez, esto ha provocado, por un lado,
mas sequias en el norte de China y, por otro, crecidas en el valle del rio Yangtze mas al sur. En cambio, desde mediados
del siglo XX no se detectan tendencias coherentes en los sistemas monzénicos indoaustralianos y del Pacifico occidental,
si bien estan modulados en gran medida por el fenémeno El Nifio-Oscilacion del Sur (ENOS). De igual modo, los cambios
observados en el sistema monzénico de América del Sur durante los Ultimos decenios estan estrechamente relacionados
con la variabilidad del fenémeno ENOS. Es limitada la evidencia de las tendencias en el sistema monzénico de América
del Norte, pero se ha observado una tendencia a lluvias mas intensas en la parte septentrional de la principal region
monzoénica. No se han observado tendencias sistematicas a largo plazo en el comportamiento de los monzones de India
ni de Africa. (continda en la pagina siguiente)

a) presente b) futuro

radiacion solar — radiacion solar —

circulacion
mas débil

aerosoles L/ d )/ cambios en € d d ¢
o -« los aerosoles @ g @ .
mas lluvia

uso del suelo uso del suelo

calido mas calido calido

PF 14.1, figura 1 | Diagrama esquematico que ilustra las principales maneras en que la actividad humana influye en las lluvias monzénicas. A medida que el clima
se calienta, aumenta el transporte del creciente vapor de agua desde el océano hacia tierra, ya que el aire mas célido contiene mas vapor de agua. En consecuencia,
también aumenta la posibilidad de lluvias més intensas. Los cambios relacionados con el calentamiento en la circulacion a gran escala influyen en la intensidad y la
extension de la circulacion monzonica general. El cambio de uso del suelo y la carga de aerosoles atmosféricos también pueden influir en la cantidad de radiacién solar
que se absorbe en la atmdsfera y en la tierra, con un efecto moderador de la diferencia de temperatura entre la tierra y el mar.
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PF 14.1 (continuacién)

La superficie terrestre se calienta mas rapido que la de los océanos. Por ello, en la mayor parte de regiones el contraste
de la temperatura superficial estd en aumento. Sin embargo, la circulacion atmosférica tropical de retorno se ralentiza en
promedio a medida que el clima se calienta debido a las limitaciones del presupuesto energético en la atmdsfera tropical.
Estos cambios en la circulacion atmosférica provocan cambios regionales en la intensidad de los monzones, asi como
del lugar y el momento en que se producen. Hay otros efectos que el cambio climatico puede tener en los monzones.
El calentamiento de la superficie varia con la intensidad de la absorcion de radiacion solar, que a su vez estd afectada
por los cambios en los usos del suelo que alteran la reflectividad (albedo) de la superficie terrestre. Ademas, los cambios
de las cargas de aerosoles en la atmosfera, por ejemplo la contaminacién del aire, influyen en la cantidad de radiacion
solar que llega al suelo, lo que puede hacer que cambie la circulacion monzdnica, al alterar el calentamiento solar de la
superficie terrestre en verano. Por otro lado, los aerosoles, al absorber radiacién solar, calientan la atmésfera y modifican
la distribucién del calor en la atmosfera.

El mayor efecto del cambio climatico en los monzones es el aumento de humedad presente en la atmoésfera asociada con el
calentamiento de esta, que da lugar a un aumento de las [luvias monzdnicas totales incluso si la intensidad de la circulaciéon
monzoénica se debilita o no cambia.

Las proyecciones de los modelos climaticos durante el siglo XXI indican un aumento de las Iluvias monzénicas totales,
debido en gran parte al incremento del contenido de humedad de la atmésfera. Segun las proyecciones, la superficie total
afectada por los monzones se extenderd y las regiones tropicales se expandiran hacia los polos. Los modelos climaticos
proyectan un aumento de entre un 5% y aproximadamente un 15% de las lluvias monzodnicas globales segun los distintos
escenarios. Aunque aumenten las lluvias monzdnicas tropicales totales, algunas zonas recibirdn menos Iluvia monzénica
debido al debilitamiento de las circulaciones de los vientos tropicales. Es probable que las fechas de comienzo de los
monzones se adelanten o no cambien mucho, y que las fechas de retirada de los monzones se retrasen, lo que conllevaria
una prolongacién de la estacion monzénica.

Las futuras tendencias regionales de la intensidad de los monzones y de su calendario siguen siendo inciertas en muchas
partes del mundo. Las variaciones interanuales de los monzones en muchas regiones tropicales se ven afectadas por
el fenémeno ENOS, cuyo cambio en el futuro es aun incierto, asi como también lo es la forma en que cambiaran sus
efectos sobre los monzones. Sin embargo, el aumento general de las Iluvias monzénicas proyectado indica un aumento
correspondiente en el riesgo de episodios de lluvia extremos en la mayoria de las regiones.



Preguntas frecuentes i . . . .
PF 14.2 | ;{De qué manera se relacionan las proyecciones futuras del clima regional con las
proyecciones del clima medio global?

La relacion entre el cambio climéatico regional y el cambio climatico medio global es compleja. Los climas regionales
varian considerablemente en funcion del lugar y, en consecuencia, responden de forma diferente a los cambios en
las influencias a escala global. En efecto, el cambio medio global constituye un resumen conveniente de las multiples
respuestas climaticas regionales.

El calor y la humedad, asi como sus cambios, no se distribuyen de forma uniforme en todo el planeta por varias razones:

e Los forzamientos externos varian espacialmente (por ejemplo, la radiacién solar depende de la latitud, las emisiones de
aerosoles tienen fuentes locales, el uso de los suelos cambia segun la regién, etc.).

e Las condiciones superficiales varian espacialmente (por ejemplo, el contraste entre la tierra y el mar, la topografia, las
temperaturas superficiales del mar y el contenido de humedad del suelo).

e Los sistemas meteorolégicos y las corrientes oceanicas redistribuyen el calor y la humedad de una regién a otra.

Los sistemas meteorolégicos estan asociados a fendmenos climaticos regionales importantes tales como monzones,
zonas de convergencia tropical, trayectorias de tormentas y formas importantes de variabilidad climatica (como
El Nino-Oscilacion del Sur, la Oscilaciéon del Atlantico Norte, el Modo Anular del Sur, etc.). Ademas de modular el
calentamiento regional, también se ha proyectado que algunos fenémenos climaticos cambiaran en el futuro, lo que
podria conllevar mas impactos en los climas regionales (véase el cuadro 14.3).

(continta en la pagina siguiente)
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PF 14.2, figura 1 | Cambios durante el siglo XXI proyectados en las medias anuales y en los extremos anuales (en tierra) de la temperatura del aire en superficie y la
precipitacion: a) temperatura media en superficie por grado centigrado de cambio medio global; b) percentil 90° de temperatura maxima diaria por grado centigrado de
temperatura media global méxima; c) precipitacion media (en % por grado centigrado de cambio de la temperatura media global), y d) fraccion de dias con precipitacion
que supera el percentil 95°. Fuentes: los mapas a) y ¢) proyectan los cambios de las medias entre 1986y 2005 y entre 2081y 2100 obtenidos a partir de simulaciones
de la CMIP5 bajo el escenario RCP4,5 (véase capitulo 12, figura 12.41); los mapas b) y d) proyectan los cambios de los extremos en tierra entre 1980 y 1999 y entre
2081y 2100 (adaptados de las figuras 7 a 12 de Orlowsky y Seneviratne, 2012).
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PF 14.2 (continuacion)

Las proyecciones del cambio de la temperatura en superficie y la precipitaciéon arrojan importantes variaciones regionales
(PF 14.2, figura 1). Se proyecta que aumentara el calentamiento en superficie en las regiones continentales de latitudes
altas, asi como en el océano Artico. En cambio, en otros océanos y a latitudes mas bajas, las variaciones son mas préximas al
valor medio global (PF 14.2, figura 1a). Por ejemplo, se proyecta que el calentamiento cerca de la zona de los Grandes Lagos
en América del Norte serd aproximadamente un 50% mayor que el calentamiento medio global. También se observan
variaciones regionales importantes en los cambios proyectados de las temperaturas mas extremas (PF 14.2, figura 1b).
Los cambios de la precipitacién proyectados son incluso mas variables a escala regional que los de la temperatura
(PF 14.2, figura 1¢, d) debido a la modulacién de fenémenos climaticos tales como los monzones y las zonas de convergencia
tropical. En las latitudes cerca del ecuador, se proyecta que la precipitacion media aumentard, mientras que en los limites
hacia los polos de las latitudes subtropicales, descenderd. En las regiones de latitudes altas se proyecta un aumento de la
precipitacion media y, en particular, mas precipitacion extrema debida a ciclones extratropicales.

Las regiones polares ilustran la complejidad de los procesos implicados en el cambio climatico regional. Se proyecta que el
calentamiento en el Artico aumentara por encima de la media global, principalmente por la retroalimentacién regional
generada por la fusion de hielo y nieve, que favorece la absorcion de mas calor procedente del Sol. Esto da lugar a mas
calentamiento, lo que promueve mayor fusion de hielo y nieve. Sin embargo, el calentamiento proyectado en el continente
antartico y en los océanos que lo rodean es menos pronunciado, en parte por una tendencia positiva mas intensa del
Modo Anular del Sur. Los vientos del oeste sobre los océanos meridionales en latitudes medias han aumentado durante
los ultimos decenios como consecuencia del efecto combinado de la pérdida de ozono estratosférico sobre la Antartida y
de los cambios en la estructura térmica de la atmosfera vinculados al aumento de las concentraciones de gases de efecto
invernadero. Los modelos climaticos describen bien este cambio en el Modo Anular del Sur, que tiene el efecto de reducir
el transporte de calor atmosférico al continente antartico. No obstante, la Peninsula Antartica sigue calentandose a un
ritmo rédpido porque se extiende lo suficiente hacia el norte como para verse afectada por las masas de aire caliente del
cinturén de los vientos del oeste.





