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Prefacio

Este documento técnico del Grupo Intergubernamental de Expertos
sobre el Cambio Climético (IPCC) sobre " Introduccién alos mode-
los climaticos simples utilizados en € Segundo informe de evalua-
cion del IPCC" es el segundo de la serie de Documentos Técnicos
del IPCC preparado en respuesta a una peticion del Organo
Subsidiario de Asesoramiento Cientifico y Tecnoldgico (OSACT)
delaConferenciade las Partes (CP) dela Convencion Marco delas
Naciones Unidas sobre €l Cambio Climético (CMCC).

L os documentos técnicos se preparan a peticion de los 6rganos de
la CP, con € acuerdo de laMesadel IPCC, o por decision del pro-
pio IPCC. Sebasan en el material quefigurayaen losinformesde
evaluacion e informes especides del IPCC y son redactados por
autores principales elegidos con ta fin. Se sometieron a un exa
men simultaneo de expertos y gobiernos, durante € que se reci-
bieron comentarios sobre este documento de 81 examinadores de
26 paises, y a un examen final subsiguiente de los gobiernos. La
Mesa del IPCC actlia como comité de redaccion, para tener la
seguridad de que los comentarios examinados son tratados debida-
mente por los autores principaes al finalizar € documento técnico.

B. Bolin
Presidente del IPCC

La Mesa se reunié en su duodécima reunion (Ginebra, 3-5 de
febrero de 1997) y considerd los principales comentarios
recibidos durante el examen final de los gobiernos. A laluz de
sus observaciones y peticiones, los autores principales termi-
naron el documento técnico. La Mesa expresd su satisfaccion
porque se habian seguido los procedimientos convenidos y auto-
rizé ladistribucion del documento al OSACT 'y su difusion pibli-
ca posterior.

Tenemos una gran deuda de gratitud con los autores principales
que aportaron con toda generosidad su tiempo y terminaron el
documento en un periodo muy breve y con arreglo a lo progra-
mado. Damos las gracias a los Copresidentes del Grupo de
Trabgjo | del IPCC, John Houghton y Gylvan Meira Filho,
que supervisaron tan ardua labor, a persona del estudio de gr&
ficos de la Oficina Meteorol égica del Reino Unido, que prepard
las figuras para publicarlas, y en particular a David Griggs,
Kathy Maskell y Anne Murrill, del Servicio de Apoyo Técnico
del Grupo de Trabajo | del IPCC, por su insistenciaen el respeto
de lacalidad y de los plazos.

N. Sundararaman
Secretario del IPCC
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RESUMEN

Este documento técnico es una introduccion a sistema climé
tico y a los modelos climaticos simples (MCS) y tiene dos
finalidades: a) explicar cémo funcionan los model os climéticos
simples, los procesos incluidos, las ventajas y desventajas con
respecto a los modelos mas complegjos, los fines a los que se
aplican y los motivos que han inducido al Grupo de Trabgjo |
del IPCC a utilizarlos ampliamente en su contribucion a
Segundo Informe de Evaluacién del IPCC (IPCC GTI, 19661);
y b) documentar de forma completa los procedimientos y
supuestos usados para elaborar las proyecciones sobre concen-
tracion de gases traza, y los cambios medios mundiales de la
temperatura y e aumento del nivel del mar presentadas en €l
SIE GTI (seccion 6.3) y en € documento técnico del IPCC
sobre estabilizacion delos gases de invernadero en laatmosfera
(IPCC TD STAB, 1997).

Los componentes principales del sistema climatico que reves-
tirdn importancia durante € siglo proximo para el cambio
climatico y sus consecuencias, como lasubidadel nivel del mar,
son: la atmdsfera, los océanos, la biosfera terrestre, los glacia-
res y capas de hielo y la superficie terrestre. Para elaborar
proyecciones sobre el impacto de | as perturbaciones antropoge-
nas del sistema climético es necesario calcular los efectos de
todos los procesos clave que intervienen en dichos compo-
nentes del sistema climatico y las interacciones correspon-
dientes. Estos procesos climéticos se pueden representar en
términos matemati cos basados en leyes fisicas, como la conser-
vacion de la masa, la conservacion del momento y la
conservacion de la energia. Ahora bien, la complegjidad del
sistema hace que, en la préctica, los célculos con esas ecua-
ciones matematicas solo se puedan realizar mediante
computadora. Por consiguiente, la formulacion matemética se
readliza en un programa informatico, al que se denomina
“modelo”. Cuando e modelo contiene los componentes del
sistema climético que bastan para simular €l clima se lo deno-
mina “modelo climético”. Los modelos del sistema climético
son fundamentalmente diferentes de los modelos puramente
estadisticos empleados en algunas ciencias sociales, que se
basan sélo en correlaciones empiricas y no se apoyan en un
conjunto de leyesfisicas.

Se puede representar €l sistema climético mediante model os de
diversos grados de complejidad; dicho de otra manera, a cada
componente del sistema climético sele puede aplicar unajerar-
quia de modelos. Las diferencias méas importantes que distin-
guen alos model os de una jerarquia determinada son:

» La cantidad de dimensiones espaciales del modelo. En un
modelo es necesario representar las cantidades fisicas que
varian continuamente en el espacio (por giemplo: tempe-
ratura, humedad, velocidad del viento) mediante sus valores
en un nimero finito de puntos. El espaciamiento entre los

1En adelante, SIE GTI.

puntos de la rejilla es la “resolucion espacial”. En los
modelos de la atmosferay €l océano mas compleos utiliza-
dos para estudiar el clima (llamados modelos de la
circulacion general atmosféricos y oceanicos, MCGAO),
dichas cantidades se representan mediante una rejilla tridi-
mensional longitud-latitud-altura con resolucionestipicas de
varios cientos de kildmetros. En los model os climéticos més
simples, estas cantidades fisicas se pueden representar como
promedios en una 0 mas dimensiones espaciales. Por gjem-
plo, en vez de emplear una rejilla tridimensional se podria
usar unabidimensional latitud-altura, en laque cada punto es
un promedio de todas las longitudes a una latitud y altura
determinadas.

Hasta qué punto se pueden representar explicitamente los
procesos fisicos. Incluso los modelos climaticos mas
complejos usados para proyectar € climadel siglo préximo
(MCGAO) tienen una resolucion tipica de cientos de
kilémetros en la horizontal. En larealidad, muchos elemen-
tos importantes del sistema climético (por gemplo: las
nubes, la superficie terrestre) tienen escalas muy inferiores.
Se dispone de modelos detallados y de resolucion alta para
€S0S procesos, pero son muy caros desde el punto de vistade
la computacion como para incluirlos en un modelo
climético. Por €ello, e modelo climético tiene que represen-
tar con laescalapoco finade su rejillael efecto quetienen en
€l sistema climatico esos procesos de escala subreticular. La
formulacion del efecto de un proceso de escala pequefia con
una escala grande se denomina “ parametrizacion” (SIE GTI,
seccion 1.6.1). Cuando la dimensionalidad del modelo se
reduce como se describe mas arriba, hay que parametrizar
MA&S Procesos.

El nivel en el que se introducen las parametrizaciones
empiricas. Todos los model os recurren ala parametrizacion
para representar |os procesos que la rejilla no puede repre-
sentar explicitamente. Por consiguiente, lo que distingue a
los model os de diversaresoluciény dimensionalidad no esla
necesidad de parametrizacion, sino el nivel en € que se
introducen las parametrizaciones. Ahorabien, incluso en los
MCGAQO tridimensionales, laforma en que se parametrizan
los procesos de escala subreticular (escala de subrejilla)
puede tener una enorme influencia en el comportamiento a
gran escaladel modeloy en lanaturaleza delos procesos que
se calculan explicitamente (por g emplo: vientosy corrientes
ocednicas).

Los costos computacionales de la gjecucion del modelo. Los
model os climaticos simples son mas eficaces desde €l punto
de vista computacional que los modelos mas complegjos y,
por €llo, sirven para estudiar € cambio climético en
respuesta a un gran niimero de escenarios diferentes de las
emisiones de gases de invernadero que se produciran en el
futuro. No resulta préctico realizar ese andlisis de escenarios
con MCGAO.
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Los modelos climéticos también pueden presentar diferencias
respecto de su alcance, es decir, la cantidad de componentes
climéticos representados. Por gjemplo, un modelo climéatico
puede tratar de modelizar solo la atmésfera, mientras que un
modelo de mayor alcance (més completo) podria incluir la
atmésfera (y la quimica atmosférica), el océano y las biosferas
terrestre y marina.

En este informe se utiliza la expresion “modelo climatico
simple’(MCS) para referirse a los modelos simplificados
empleados en el SIE GTI (secciones 6.3, 7.5.2 y 7.5.3) para
elaborar previsiones de los cambios de la temperatura media
mundial y el nivel del mar en respuesta a los escenarios de
emisiones 1S92 y los perfiles de estabilizacion del CO,. Los
MCS contienen médulos que calculan a) la concentracién de
gases de efecto invernadero (GEI) conforme a las emisiones
futuras; b) el forzamiento radiativo resultante de las concen-
traciones de gases de efecto invernadero y las emisiones de
gases precursores de aerosoles calculadas; c) larespuestadela
temperaturamediamundial a forzamiento radiativo cal culado,
y d) la subida del nivel del mar ocasionada por la expansion
térmica del aguamarinay larespuestade glaciaresy capas de
hielo.

De emisiones a concentraciones

Calcular lasfuturas concentraciones de | os gases de invernadero
a partir de emisiones determinadas significa modelizar los
procesos de transformacion de los diferentes gases en la atmoés-
feray su eliminacién delamisma. Por gjemplo, en SAR GTl se
calculan las concentraciones futuras de CO, con modelos del
ciclo del carbono en los que se representan los intercambios de
dioxido de carbono entre la atmosferay los océanos y la bios-
feraterrestre. Otros gases no se intercambian entre reservorios
diferentes, sino que son destruidos por reacciones quimicas. En
los MCS se pueden obtener las con- centraciones apartir de las
emisiones mediante ecuaciones bastante sencillas, después de
determinar los tiempos de vida de los gases en la atmdsfera
mediante modelos de quimica atmosférica méas complejos de
dosy tres dimensiones.

De concentraciones a forzamiento radiativo
medio mundial

Dado que las concentraciones de |os gases de invernadero son
uniformes en todo el mundo, se puede calcular el forzamiento
radiativo directo mediante formulas sencillas, cuyos resultados
concuerdan bien con los de los célcul os detallados de la trans-
ferencia radiativa. El caso del ozono troposférico es algo mas
complicado, pues este gas se fabrica por reaccion quimica a
partir de las emisiones de gases precursores, y porque su
concentracion varia mucho en €l tiempo y € espacio. Por
consiguiente, estas concentraciones no se calculan directa
mente, y se supone que los cambios de forzamiento radiativo
obedecen a vinculos simples con otros gases y no alaquimica

completa. Analogamente, el forzamiento radiativo ocasionado
por el agotamiento del ozono atmosférico se calcula directa-
mente a partir de una relacion simple con las emisiones de
cloroy bromo que contienen sustancias quimicas calibradas en
base a los resultados de modelos detallados. Por dltimo, la
cantidad de aerosoles en la atmosferainferior responde funda-
mentalmente de forma instanténea a los cambios de las
emisiones debido al tiempo de vida corto de | os aerosol es; por
consiguiente, especificar un escenario de emisiones es lo
mismo que especificar un escenario de concentraciones. En
vista de €ello, en los modelos climéticos simples usados en el
SIE GTI, las emisiones de aerosoles de todo e mundo se
vinculan directamente al forzamiento radiativo medio mundial
(ambos componentes directo e indirecto), mediante los resul-
tados de los modelos de la circulacion general atmosféricos
(MCGA) tridimensionales, que tratan de representar explicita-
mente los procesos que determinan la cantidad, distribucién y
propiedades de |os aerosoles en la atmosfera, y €l forzamiento
medio mundial resultante. Estos procesos no se conocen lo
suficiente y los forzamientos resultantes son muy inciertos.

De forzamiento radiativo medio mundial a temperatura
media mundial

Con un escenario del forzamiento radiativo medio mundial, €
paso siguiente consiste en calcular larespuesta del clima tran-
sitorio (que varia con el tiempo) resultante. Esta depende tanto
de la sensibilidad climética como de la tasa de captacion de
calor por los océanos. La sensibilidad climatica es una medida
del cambio de la temperatura mundial de la superficie corres-
pondiente a un forzamiento radiativo especifico, y engloba los
diversos procesos responsables de la manera en que el sistema
climético responde a un forzamiento radiativo, incluidos los
procesos de retroalimentacion en los que intervienen, por
ejemplo, nubes, agua marina, vapor de agua).

Dado un escenario especifico de emisiones futuras de gases de
invernadero y gases precursores de aerosoles, la respuesta del
MCS se rige por la sensibilidad climética y unos pocos
parametros que controlan la captacion del calor por los
océanos. La sensibilidad climética se puede estimar con cuatro
meétodos independientes a partir de: a) ssmulaciones realizadas
con MCGA tridimensionales; b) observaciones directas, en las
escalastemporalesy espaciales de interés, delos procesos clave
gue determinan el amortiguamiento radiativo haciael espacioy,
por consiguiente, lasensibilidad climética; c) reconstrucciones
del forzamiento radiativo y de la respuesta climética de los
climas del pasado (paleoclimas); y d) comparaciones entre las
pasadas de los modelos climéticos ocednicos y 10s registros
historicos de la temperatura mundial .

El mddulo climético del MCS sblo proporciona informacion
sobre la temperatura mundial. Para obtener informacién sobre
el cambio climatico regional, los cambios de otras variables
(por gjemplo la precipitacion) y los cambios de la variabilidad
y las extremas, se necesitan MCGAO tridimensionales.
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De temperatura media mundial a aumento medio mundial
del nivel del mar

En los MCS, el aumento del nivel del mar medio mundial se
calcula en base alas contribuciones de a) la expansion térmica
del agua marina, que depende del perfil del cambio de la
temperatura del océano, perfil que evolucionacontinuamente, y
b) glaciares, casquetesy capas de hielo, cuyas contribuciones se
calculan mediante modelos simples de esos componentes
conducidos por e cambio de la temperatura media mundial
calculado por el MCS.

La fuente mas grande de las incertidumbres que aquejan a las
proyecciones del cambio futuro, dependiente del tiempo, de la
temperatura mediamundial eslasensibilidad climética de equi-
librio, cuyo valor se calcula entre 1,5°C y 4,5°C con
duplicacién de CO,. En los MCS se supone que la respuesta de
la temperatura media mundia a una perturbacion de forza-
miento radiativo depende solo del valor medio mundial de la
perturbacion, y que lasensibilidad climética eslamisma, inde-
pendientemente de la magnitud o la direccion del forzamiento
radiativo. Se estima que, en la mayoria de los casos, |a depen-
dencia de la sensibilidad climética respecto de la magnitud,
direcciény naturaleza del forzamiento radiativo es pequefia, en
comparacion con laincertidumbre subyacente de la sensibilidad
climética propiamente dicha (de un factor de tres).

Lasensibilidad climatica de equilibrio también eslafuente méas
importante de incertidumbre en | as previsiones del aumento del
nivel del mar medio mundial, aungue otras fuentes importantes
deincertidumbre son lavariacion del cambio de temperaturaen
€l océano con la profundidad, y la respuesta de los glaciares y
las capas de hielo. En lo que hace a la acumulacion de didxido
de carbono en la atmosfera, la incertidumbre més grande se
relaciona con el climay la biosfera terrestre. Se cree que las
incertidumbres de laacumulacion estimada de CO, atmosférico
seran pequefias en las previsiones que abarquen 2 a 3 decenios,
pero que serén considerablemente mayores paralas de duracion
maés larga.

Tanto los modelos simples como los complejos tienen funcio-
nes importantes en |o que respectaaunamejor comprension del
abanico de posibles cambios climaticos futuros, susimpactosy
efectos interactivos. Los model os méas complejos son especial-

mente adecuados para estudiar |0s procesos fundamental es que
resuelven los model os complejos y que los simples no pueden
resolver. También tienen la capacidad de proporcionar previ-
siones creibles de los cambios de las medias climaticas y la
variabilidad a escala regional. Se pueden construir modelos
simples parareplicar el comportamiento promediado mundial-
mente de los modelos complejos y calibrarlos con las
observaciones a escala mundial. Vistas la eficacia computa
ciona y laclaridad conceptual delos modelos simples, resultan
Utiles paradesarrollar escenarios del cambio mundia y su andli-
Sis, y para estudiar €l efecto interactivo de las propiedades de
los subsistemas. La decision de utilizar MCGAO para simular
€l cambio climéatico regional que varia con el tiempo, y MCS
para sensibilidades mas amplias y el andlisis de los escenarios
obedece a consideraciones préacticas, entre las que destacan los
recursos computacionales y €l nivel de detalle necesario para
acoplar |os diversos componentes. Uno de los objetivos alargo
plazo de la ciencia de la Tierra es el desarrollo de modelos
acoplados del sistema climatico cada vez més sofisticados.

Se han probado todosos modelos del sistema climético usados
en el SIE GTI con respecto a la destreza para reproducir los
rasgos distintivos del clima reinante y también los cambios
historicos y pal eocliméticos. Aunque no se haya demostrado la
validez de esos model os para las condiciones futuras, e hecho
de que pueden recuperar diversas caracteristicas observadas del
sistema atmosfera/océano/biosfera y los cambios observados
durante €l pasado reciente nos permite pensar que se podran
aplicar aprevisiones del cambio climatico futuro.

No obstante, todavia existen muchas incertidumbres en la
modelizacion del sistemaclimético. Unade las mésimportantes
es la relativa a los cambios que podrian ocurrir en algunos
procesos del sistema climatico, como los relacionados con las
nubes en un clima perturbado. Tampoco se conoce | o suficiente
el efecto de los aerosoles sobre el balance de radiacion del
clima. Los cambios que se producen en la circulacion oceanica,
cuya prevision resulta dificil, podrian tener un efecto conside-
rable en los cambios climaticos regionalesy mundiales. Cabela
posibilidad de que se produzcan cambiosimprevistosen el flujo
de carbono entre la atmésfera y la biosfera terrestre y/o los
océanos. A pesar de €llo, las investigaciones en curso nos
permiten unamejor comprension de los procesosimportantesy
su representacion en los model os.







1. INTRODUCCION

11  Finalidades

Este documento técnico es una presentacion del sistema climético
y de los modelos climaticos simples (MCS) y tiene dos finali-
dades. a) explicar como funcionan los modelos climéticos sim-
ples, los procesos que estan incluidos, las ventgjas y desventagjas
con respecto a los model os més compleos, los fines alos que se
aplican y los motivos que han inducido al Grupo de Trabajo | del
IPCC a utilizarlos ampliamente en su contribucién a Segundo
Informe de Evaluacién del IPCC ( IPCC GTI,1966); y b) docu-
mentar de forma completalos procedimientos y supuestos usados
para elaborar las proyecciones sobre concentracion de gases en
trazas, y los cambios medios mundiales de la temperatura y e
aumento del nivel del mar presentadasen €l SIE GTI (seccidn 6.3)
y el documento técnico del |PCC sobre estabilizacion de los gases
de invernadero en laatmosfera (IPCC TD STAB, 1997).

1.2  Losmodelos climaticos como herramienta paralos

analisis cientificosy de politicas

Lacomprension del sistemaclimético esun problemadegran interés
cientifico. Los adelantos en lacomprensién delasinteracciones entre
la amosfera, los océanos, la biosfera, la criosfera y la superficie
terrestre estan revolucionando las ciencias de la Tierra. Ademés, en
estos Ultimos afios, una sensacion de urgencia viene dimentando la
investigacion sobrelamodelizacion del sistemaclimético. Laproba-
bilidad de que las actividades humanas ateren la composicion de la
amasfera, afecten € climaanivel regiona y mundial, y repercutan
en las economias de |os paises y en los ecosistemas naturales, esti-
mulael desarrollo de modelos del sistema climético.

No hay duda de que esimportante contar con herramientas Utilesy
creibles pararedizar andlisis de politicas antes de que se produzca
el cambio climético. En vista de elo, los modelos del sistema
climético que utilizan los contribuyentes al SIE GTI estdn motiva
dos, a menos en parte, por la intencion de formular predicciones
oportunas de los impactos antropdgenos sobre e clima que desen-
cadenan las emisiones de gases de efecto invernadero y los
aerosoles, que abarquen toda la cadena de causalidad que va desde
las emisiones hastalos impactos.

Un concepto importante para la modelizacion del clima es € de
jerarquia de model os de diferentes niveles de complegjidad, dimen-
sionalidad y resolucion espacial, cadauno delos cua es puede ser el
Optimo para resolver las diversas cuestiones objeto de estudio. No
tiene sentido decir que un nivel esmejor que otro sintener en cuenta
el contexto del andlisis.

Idealmente, setrata de conseguir un equilibrio, en € que cada com-
ponente del clima esté representado con €l nivel de detalle apropia-
do. En esto consiste € “arte” de las personas que se dedican ala
modelizacién. No hay ninguna clave metodol 6gica, aunque algunos
principios generales son obvios: por gemplo, acoplar un modelo
detallado de cierta parte del sistemay de escasos efectos sobre la

esfera de interés particular, con uno que representa de forma tosca
los procesos fisicos que dominan la salida del modelo es una uti-
lizacion poco eficaz de los recursos computecionades. Einstein
advirtio que “todo deberia ser [o més simple posible, pero no mas
simple”. Generaciones de modelizadores han tratado
desesperadamente de averiguar € significado de la frase “no mas
smple’. Esta ha sido, y seguira siendo, una cuestion particular-
mente importante para las evaluaciones del cambio climéatico de
origen humano que viene realizando e |PCC.

Los modelos informéticos del cambio climético mas generales que
utilizae IPCC sonlos MCGAO (ver la seccidn 3.1), queresuelven
las ecuaciones de la atmosfera y los océanos aproximadamente
mediante € desglose de sus dominios en rgjillas volumétricas, o
cgas, a cada una de las cuaes se le asigna un valor promedio
para propiedades como velocidad, temperatura, humedad (de la
atmoésfera) y salinidad (de los océanos). El tamafio de lacgaesla
resolucion espacia del modelo. Cuanto mas pequefia es la caja,
tanto més ataeslaresolucién. Unahipétesis postuladaen lasinves-
tigaciones en las que se utilizan modelos de la circulacion general
(MCG) esqued redlismo delassimulacionesdel climamgorarden
la medida en que aumente laresolucion.

En la préctica, los condicionantes de la computacion no permiten
que los model os de resolucion lo suficientemente ataresuelvan los
procesos microescalares importantes. Entre los fendmenos que
ocurren a escalas mas pequefias que las de los MCG de resolucion
més ata, procesos que es imperativo incluir en los modelos, se
encuentran, por citar unos pocos. la formacién de las nubes y su
interaccion con la radiacion atmosférica; la dindmica de los
aerosolesde sulfato y ladispersion de laluz; |os penachos ocednicos
y las capas limite; los remolinos turbulentos a escala de subrgjilla
que se producen en laatmésferay los océanos; los intercambios de
masa, energiay momento entre la amosferay la biosfera; e cre-
cimiento, ladescomposicidny lasinteracciones de las especiesdela
biosfera terrestre; y la dinamica del ecosistema de la hiosfera
marina. Lafalta de concordancia entre las escalas de estos procesos
y lasdelargjillade los modelos mundiales g ecutables en computa-
dora es un problemabien conocido delacienciadelaTierra

Para tener en cuenta los procesos climéticos microescaares se
utiliza la “ parametrizacion”, es decir, la aplicacion de relaciones
empiricas 0 semiempiricas para aproximar los efectos netos (0
promediados zonalmente) con la escala de resolucion del modelo
(ver la seccion 3 paraun andlisis mas amplio). Esimportanteinsis-
tir en que todos los modelos del sistema climético contienen pa-
rametrizaciones empiricas; y en que ningin modelo obtiene sus
resultados Unicamente con los principios fundamentales. Ladiferen-
cia conceptua mas importante entre los modelos smples y los
complejosesé nivel jerarquico en € que seintroduce € empirismo.

Por gjemplo, es fundamenta tener en cuenta e calor y e carbono
que penetran en los océanos a medida que se calienta € clima
debido & efecto invernadero de CO, emitido por la combustion de
combustibles fésiles. La mezcla interna 'y € transporte en los
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océanos de esta energiay masa que invade por lainterfaz aire-mar
son procesos clave que deben estar representados en cuaquier
modelo utilizado para las predicciones futuras de dioxido de car-
bonoy lasvariacionesdel climay el nivel del mar. Lavelocidad con
que el caory € carbono disuelto penetran en latermoclina (més o
menos e primer kildmetro delacapaprofundadel océano) controla
cuanto calentamiento mundial se rediza paraun forzamiento radia-
tivo determinado, y cuénto CO, permanece en la atmdsfera. En
principio, estos procesos se podrian calcular con MCGAO, pero
dichos model os consumen mucho tiempo de computacion para una
gama amplia de escenarios de emisiones. Por €llo, las predicciones
medias mundialesdel CO, , latemperaturay €l nivel del mar delos
escenarios de emisiones 1S92, y los cdculos de estabilizacion del
CO, presentados en & SIE GTI, y los cdculos similares de
IPCC DT STAB (1997) se efectuaron con model os simples.

La eleccion del nivel més adecuado de parametrizacion en la
modelizacion del sistema climético es una decision de indole cua
litativa, que se basa en |os mejores conocimientos cientificosy en
los condicionantes de la computacion. Témese como gemplo €
océano de difusion-afloramiento unidimensional presentado por
Hoffert y otros (1980, 1981), y desarrollado después por muchos
otrosinvestigadores (seccién 3.1), empleado paraparametrizar los
océanos del mundo en varios cdculos del ciclo del carbono, el
climay €l nivel del mar realizados por € IPCC. En este para
digma, los océanos tridimensionales se sustituyen por una
columnaintegrada horizontalmente, en laque la concentracion del
carbono y la temperatura varian con la profundidad. En la parte
superior, la columna intercambia masa y energia con la capa de
superficie del océano bien mezclada;, en su parte inferior, la
columna es alimentada por agua fria procedente de un mar polar
de sumersion. Este paradigma unidimensional funciona bien para
las simulaciones de las variaciones historicas del ciclo del
carbonoy e clima Si selo simplificara alin més, sustituyendo la
columna por una sola caja bien mezclada, 0 un océano completa-
mente difusivo, se lo convertiria en demasiado simple. Una caja
bien mezclada no puede explicar el hecho de que € tiempo de
mezcla de los océanos es muy largo en comparacion con las
velocidades con que cambian las emisiones de carbono y el forza-
miento radiativo en la superficie. El resultado sera velocidades
erroneas de captacion de calor y masacon €l tiempo. Las cosasya
son “lo mas simple posible” con un modelo oceanico de difu-
sion—afloramiento unidimensional; no vale la penair méslgjos.

Otro interrogante que se plantea con mucha frecuencia es. ¢co6mo
saber s las predicciones del modelo son creibles? Hoy en dia, la
cienciareconoce que no hay manerade probar laverdad absolutade
cualquier hipétesis o modelo, yaque siempre cabralaposibilidad de
encontrar una explicacion diferente paralas mismas observaciones.
En este sentido, hasta las leyes fisicas mas sdlidas son “condi-
cionaes’. Entonces, |0 que cabe hacer esdemostrar quelateoriao e
modelo son falsos. Cuantas mas pruebas independientes pasen con
éxito la teoria 0 € modelo, tanto mayor serd la confianza que
podremos otorgarles. De hecho, la prueba de una conjetura se ha
convertido en una condicion necesaria paraque selaconsidereen €
dominio de la ciencia. Como dijera Sir Karl Raimund Popper,

filésofo delacienciay formulador delateoriadelafasabilidad: "El
que creamos en una ley natural determinada no puede tener mejor
base que nuestros fracasados intentos pararefutarla’. (Popper, 1969)

Laaplicacion de laregla de falsabilidad (seccion 2.3.3) se puede
observar en los valores de la sensibilidad climética equivalente a
cambio de temperatura en estado de equilibrio para una dupli-
cacion de CO, , que e SIE GTI estima que oscilan, con bastante
probabilidad, entre 1,5 y 4,5°C (SIE GTI, Resumen Técnico,
seccion D.2). En los MCGA, la sensibilidad climatica se calcula
sobre la base de una combinacién de leyesfisicas y parametriza-
ciones de modelo a escala de subrejilla, pero viene directamente
especificada como entrada en los modelos climaticos ocednicos
simples. Para estimar la sensibilidad climéatica se han usado a
menos cuatro métodos independientes: @) simulaciones con
MCGA tridimensionales (Cess y otros, 1989); b) observaciones
directas, en las escalas temporales y espaciales de interés, de los
procesos clave que determinan el amortiguamiento radiativo hacia
el espacio y, por consiguiente, la sensibilidad climética (por
giemplo, Soden y Fu, 1995); c) reconstrucciones del forzamiento
radiativoy delarespuestadel climaalos climas del pasado (paleo-
climas) (Hoffert y Covey, 1992); y d) comparaciones de pasadas
de los model os climéticos ocednicos con registros histéricos de la
temperatura mundia (ver la seccion 4.2 y la Figura 10). Cada
método tiene insuficiencias e incertidumbres Unicas. Sin embargo,
todos estos métodos independientes arrojan resultados que son
coherentes con lagama1,5-4,5°C del SIE GTl, eincoherentes con
valores mucho mayores o menores.

Por dltimo, los modelos simples del sistema climético parecen
tener la desventgja de tratar solo los promedios mundiales o
zonales, siendo que se necesitan las variaciones regionales de los
cambios de temperaturay precipitacion paracompletar el vinculo
entre emisiones e impactos en las evaluaciones integradas. Una
vez més, en la préctica, muchas evaluaciones integradas se rea
lizan hoy dia con modelos cuyos calculos bésicos del clima
transitorio se efectan con modelos oceanicos y climaticos
simples con distribuciones regionales de la temperatura y la
preci pitacion (habitual mente producidas por los MCGAO), que se
escalan con respecto a cambio de latemperatura media mundial
(Santer y otros, 1990; Hulmey otros, 1995).

Estas consideraciones se ofrecen para explicar los motivos que
[levaron a elegir modelos simplificados del sistema climético en €l
SIE, y no apuntan a que ninguna metodologia de modelizacion o
nivel de complgjidad sea inherentemente superior para el andlisis
del sistemaclimético en todo momento. De hecho, el consenso dela
comunidad de modelizadores es que los model os de la dindmica de
laatmdsferay el océano detalladosy tridimensionales, asi como los
modelos de altaresolucion delabiotaterrestrey marinadelaTierra,
son |os objetivos alargo plazo de lacienciade la Tierra. Es preciso
que estos esfuerzos de modelizacion del sistemaclimético selleven
a cabo de forma simultanea con los modelos més idedlizados del
sistema climético utilizados en los trabajos relacionados con los
andlisis de escenariosy las politicas sobre el clima, y que ambos se
refuercen entre si, a medida que evoluciona el proceso del IPCC.




2. EL CLIMAY EL SISTEMA CLIMATICO

Es habitual definir €l climacomo el “tiempo medio” o, con més
rigor, como la descripcion estadisticadel tiempo en términos de
la media y la variabilidad de ciertas magnitudes importantes
durante periodos de varios decenios (de tres decenios, como los
definela OMM). A menudo, se trata de variables de superficie,
como la temperatura, la precipitacion y € viento, pero en un
sentido mas amplio, €l tiempo es una descripcion del estado del
sistema climético.

El sistema climético consta de los componentes principales si-
guientes: a) la atmosfera, b) los océanos, c) las biosferas
terrestre y marina, d) la criosfera (hielo marino, cubierta de
nieve estacional, glaciares de montafiay capas de hielo aescala
continental), y €) la superficie terrestre. Estos componentes
actlian entre si y, como resultado de esa interaccién colectiva,
determinan €l clima de la superficie de la Tierra. Las interac-
ciones se producen a través de flujos de energia de diversas
formas, de intercambios de agua, de flujos de otros gases en
trazas radiativamente importantes, entre los que figuran €
diéxido de carbono (CO,) y e metano (CH,), y del ciclo de
nutrientes. Lo que mueve € sistema climético es la entrada de
energia solar, equilibrada por la emision de energia infrarroja
(“caor”) hacia el espacio. Laenergia solar es lafuerza conduc-
tora mas importante de los movimientos de la atmésfera 'y €
océano, delosflujosde caor y aguay delaactividad biol6gica.

La Figura 1 es una representacion esgquemdtica del sistema
climatico y muestra algunas interacciones clave entre los diver-
sos componentes y las propiedades de los componentes que
pueden cambiar (ver € SIE GTI, seccion 1.1).

Los componentes del sistema climatico inciden en € clima
regional y mundial de varias maneras diferentes: a) influyen en
lacomposicion de laatmdsferade laTierra, por o que modulan
la absorcién y transmision de la energia solar y la emision de
energia infrarroja que se devuelve a espacio; b) ateran las
propiedades de la superficie y la cantidad y naturaleza de la
nubosidad, lo que repercute sobre el clima a nivel regional y
mundia; y c) distribuyen el calor horizontal y verticalmente,
desde una region hacia otra mediante los movimientos atmos-
féricosy las corrientes oceanicas.

En su estado natural, los diversos flujos entre los componentes
del sistema climético se encuentran, por lo comdn, muy cerca
del equilibrio exacto cuando seintegran alo largo de periodos de
uno avarios decenios. Por g emplo, antes de larevolucion indus-
tria, la absorcion de dioxido de carbono por fotosintesis al-
canzo su equilibrio casi exacto mediante laliberacion efectuada
por los detritos de materiales vegetales y del suelo, como lo
demuestran las concentraciones casi constantes de CO, en
la atmosfera durante varios milenios hasta cerca de 1880
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Figura 1. Vision esquemética de los componentes del sistema climatico mundial que revisten importancia paralos cambios climéticos aescalatemporal de
siglo (negrita), sus procesos e interacciones (flecha fing) y agunos elementos que pueden cambiar (flecha negrita). Copiadadel SIE GTI (Figural.1).
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(ver IPCC, (1995)2, Informe, capitulo 1). Ahorabien, de un afio
a otro se pueden producir desequilibrios de signo fluctuante,
debidos a la variabilidad natural del sistema climético. La
humanidad esta afectando el desenvolvimiento de los procesos
climaticosy, por consiguiente, €l equilibrio natural del sistema
climatico, pues perturba, sin interrupcion y a escalas regional y
mundial, la composicion de la atmésfera de la Tierra y las
propiedades de la superficie terrestre.

2.1  Perturbacién antropdgena de la composicion dela

atmoésfera

La humanidad esta alterando la concentracion de los gases de
invernadero y los aerosoles, que influyen en e climay, alavez,
son influidos por éste. Los gases de invernadero reducen la
pérdida neta de radiacion infrarroja hacia el espacio y tienen
poco impacto en la absorcién de la radiacion solar, lo que hace
que la temperatura de la superficie sea més cdliday produce €
denominado “efecto invernadero” (ver el SIE GTI, secciones
1.2.2 'y 1.3.1). Los aerosoles revisten gran importancia por su
impacto sobrelaradiacion solar , y tienen casi siempre un efecto
de enfriamiento (ver el SIE GTI, seccién 1.3.2).

Ciertos gases de efecto invernadero surgen naturalmente, pero
estan influenciados directa o indirectamente por las actividades
humanas, mientras que otros son totalmente antropégenos. Los
principales gases que surgen naturalmente son: vapor de agua
(H,0), dioxido de carbono (COs), ozono (Os), metano (CH,) y
oxido nitroso (N,0). Los principales grupos de gases de inver-
nadero completamente antropdgenos son: clorofluorocarbonos
(CFC), hidrofluorocarbonos (HFC) e hidroclorofluorocarbonos
(HCFC) (alos que se denomina col ectivamente hal ocarbonos), y
las especies totalmente fluorinadas, como el hexafluoruro de
azufre (SFg) (ver el SIE GTI, capitulo 2).

El vapor de aguaes el mayor contribuyente a efecto invernadero
natural y es el que estad més directamente vinculado a climay,
por consiguiente, menos directamente controlado por la activi-
dad humana. Esto es asi porque la evaporacion depende
fuertemente de latemperatura de la superficie, y porque el vapor
de agua atraviesa la atmésfera en ciclos muy répidos, de una
duracion por término medio de uno cada ocho dias. Por €
contrario, las concentraciones de los demés gases de invernadero
estén sujetas a la influencia fuerte y directa de las emisiones
asociadas con la quema de combustibles fosiles, algunas activi-
dades forestalesy lamayoriade las agricolas, y laproducciéony
€l empleo de diversas sustancias quimicas.

Excepto € ozono, todos los gases de invernadero directamente
influidos por las emisiones humanas estan bien mezclados en la
atmosfera, de forma que su concentracion es cas la misma en
cualquier parte y es independiente del lugar donde se produce.
El ozono también difiere de los deméas gases de invernadero

2|pCC (1995), en adelante IPCCY4.

porque no se emite directamente haciala atmdsfera, sino que es
fabricado por reacciones fotoquimicas en las que participan
otras sustancias, denominadas “ precursores’, que si se emiten
directamente. En lo que respecta a los procesos de eliminacion,
todos | os gases de invernadero, excepto € didxido de carbono, se
eliminan en buena parte a través de reacciones quimicas o foto-
quimicas dentro de la atmésfera. De modo diferente, € dioxido
de carbono efectia ciclos continuos entre varios
“reservorios’ o depdsitos de amacenamiento temporales
(atmosfera, plantas terrestres, suelos, aguas'y sedimentos de los
océanos). Lasfuentes delos gases de invernadero naturalesy los
procesos de eliminacién de todos | os gases de invernadero estén
influenciados por €l clima(ver el SIE GTI, secciones1.2y 2.2).

L os aerosoles son particulas diminutas en suspension en € aire,
que influyen sobre el clima sobre todo porque reflejan hacia el
espacio una parte de la radiacion solar incidente (efecto direc-
to), y regulan, hasta cierto punto, la cantidad y las propiedades
Opticas de las nubes (efecto indirecto). Los aerosoles también
absorben una cierta cantidad de radiacion infrarroja. Se pro-
ducen natura y artificialmente; entre los naturales se encuen-
tran lasal marina, €l polvo y las particulas volcanicas, mientras
gue los artificiales resultan de la quema de biomasa y
combustibles fésiles, entre otras fuentes. Algunos aerosoles,
como €l polvo, se emiten directamente hacia la atmosfera. Pero
la mayoria no se emiten directamente sino que, como el 0zono
troposférico, sefabrican apartir delatransformacién quimicade
los precursores. Todos |0s gases troposféricos tienen un tiempo
de vida corto en la atmésfera debido a que lalluvialos elimina
rapidamente. Por €ello, y porque laintensidad de las fuentes de
emision cambia cons derablemente de unaregion aotra, lacanti-
dad de aerosoles en laatmosfera varia mucho entre las regiones.
El climainfluye en lanaturaleza, lacantidad y ladistribucion de
los aerosoles atmosféricos (ver € SIE GTI, secciones 2.3y 2.4).

2.2  Lasnubes, lasuperficiey lasinteracciones dinamicas

Ademés de lacomposicién delaatmosferadelaTierra, diversos
procesos en los que intervienen las nubes, las propiedades de la
superficie y los movimientos atmosféricos y oceanicos también
son importantes para el climaaescalaregional y mundial.

221  Nubes

La cantidad, € lugar, la dtura, e tiempo de viday las propie-
dades dpticas de las nubes g ercen controlesimportantes sobre e
clima de la Tierra, y los cambios de esas propiedades podrian
tener una funcién importante en e cambio climatico. El im-
pacto radiativo de un cambio determinado de las propiedades, la
cantidad y la altura de las nubes depende del lugar y del mesy
dia en que se producen dichos cambios. Los cambios que se
produzcan dependeran de los campos tridimensionales de la
temperatura 'y la humedad y de los procesos dindmicos de la
atmésfera (por ejemplo, los relacionados con los vientos). Por
estas razones, |os model os tridimensional es con resol ucién espa-
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cid atay ciclo diurno son los Unicos que pueden s mular correc-
tamente €l efecto neto de los cambios de las nubes sobre €l
clima. Pero lamayoria de |os procesos de nubes clave ocurren a
escalas muy inferiores alaresolucion delos modelos mundiales,
por 1o que se necesitan representaciones sencillas promediadas
zonamente (* parametrizaciones’) de los procesos nubosos, que
podrian ocasionar errores de envergadura en los cambios simu-
lados de las nubes (ver el SIE GTI, secciones4.2y 5.3.1.1.4,y
laseccién 3 de este documento).

222  Superficieterrestre

Las caracteristicas fisicas de la superficie terrestre, incluida la
cubierta de vegetacion, tienen un gran efecto sobre la absorcion
de energia solar y los flujos de calor, vapor de aguay momento
entre la superficie y la atmésfera. En cualquier lugar determi-
nado, estos flujos influyen considerablemente en el clima de
superficie local y tienen repercusiones en la atmosfera que, en
algunos casos, se amplian a todo el globo. Los cambios de los
mantos de hielo y nieve, altamente reflectantes, revisten impor-
tanciaparticular; a calentarse el clima, disminuye laextension de
hielo y nieve, lo que ocasiona una mayor absorcion de energia
solar y el calentamiento consiguiente. Ahora bien, los cambios
concurrentes de la nubosidad inducidos por los cambios de las
cubiertas de hielo y nieve complican estas consideraciones. La
simulacion correctade los cambios de lasuperficieterrestrey sus
efectos exigen modelos que tengan una resolucion espacia y
temporal ata, considerando las posibles interacciones con las
nubes y la heterogeneidad espacia de la superficie (ver e
SIE GTI, secciones 1.4.3y 4.4). En unaescalatemporal de dece-
nios a siglos, los cambios de la cubierta de vegetacion y las
propiedades del suelo también alteraran los intercambios de
calor, humedad y momento entre la superficie y la atmosfera, y
también las fuentes y sumideros de ciertos gases de invernadero.

223  Océanos

Los océanos desempefian funciones importantes en el sistema
climético y en e cambio climético. Primero, son uno de los
principal es depdsitos de carbono, y han tenido un papel esencial
al absorber una parte del didxido de carbono artificial emitido
hasta €l presente; hasta cierto punto, seguiran teniendo este
papel en el futuro. Segundo, las corrientes ocednicas trans-
portan cantidades considerables de calor, por |o que g ercen una
fuerte influencia sobre los climas regionales. Los cambios de
transporte de calor en el océano podrian afectar significativa-
mente los cambios climéticos regionales, y mientras €l clima
mundial se vuelve mas templado, quizés algunas regiones
sufran un enfriamiento temporal, y otras, un calentamiento
temporal muy por encima de la media mundial. Tercero, la
absorcion de calor y la mezcla descendente que efectdan los
océanos aminoran considerablemente el ritmo del calen-
tamiento de la superficie. Esto reduce los impactos que
dependen de la velocidad del cambio climético, pero también
implica que, hasta cierto tiempo después de que las concentra-

ciones de gases de invernadero se hayan estabilizado, se
producira un compromiso irreversible hacia un cambio cli-
maético mayor que el ocurrido. Las corrientes oceanicasy latasa
de absorcién del calor por los océanos dependen de los vientos
y del intercambio de calor y agua dulce (a través de la preci-
pitaciony laevaporacion) entre el océanoy laatmosfera. Enlas
latitudes altas, la presencia de hielo marino tiene un efecto muy
fuerte sobre esos intercambios, de alli que la simulacion satis-
factoria del hielo marino revista mucha importancia (ver €
SIE GTI, secciones 1.4.2, 4.3y 6.2,y capitulo 10).

224  Movimientos atmosféricos

Los movimientos atmosféricos (vientos) son importantes
porque efecttian €l transporte de calor y humedad y moderan las
temperaturas en las regiones polar y ecuatorial. Dichos
movimientos gercen un control fuerte sobre la formacion, la
naturalezay €l tiempo de vida de las nubes, por [o que propor-
cionan un acoplamiento directo de los balances térmicos de la
radiacion solar e infrarroja. El transporte de calor en la atmoés-
fera 'y sus cambios también incidiran en la respuesta de la
cubierta de hielo marino y de nieve sobre latierraalos cambios
delatemperaturamediamundial y, por consiguiente, constituye
otro vinculo con el balance de radiacién general de la Tierra.
L os cambios de |os vientos atmosféricos, o de la evaporacion y
la precipitacion, debidos, en parte, alos cambios de los vientos
atmosféricos, también podrian acarrear cambios de la circu-
lacion de los océanos significativos y quizas bruscos (ver €
SIE GTI, secciones 4.2, 4.3y 6.2).

2.3 Forzamiento radiativo, retroalimentacionesy
sensibilidad climatica

Latemperatura de la Tierra tiende a gjustarse por si misma, de
forma que hay un equilibrio entre la absorcion de la energia del
Sol y la emision de radiacion infrarroja que redliza el sistema
superficie-atmésfera. Cuando la energia solar absorbida es
mayor que la radiacién infrarroja emitida (lo que ocurre, por
gemplo, a afadir gases de efecto invernadero ala atmdésfera),
sube la temperatura, pero también aumenta la emision de
radiacion infrarroja hacia € espacio. Esto hace que se reduzca
el desequilibrioinicia y que, con el tiempo, se alcance un equi-
librio nuevo, pero con otra temperatura mas céida (ver €
SIE GTI, secciones 1.2 y 1.3.1).

231 Forzamiento radiativo

Los gases de efecto invernadero y los aerosoles antropdgenos
afectan €l sistema climético, pues ateran €l equilibrio entre la
energiasolar absorbiday laradiacion infrarrojaemitida, como se
analizaen e SIE GTI (seccion 2.41). El desequilibrio se cuan-
tifica como “forzamiento radiativo”’, que se define como €
cambio de la radiacion neta descendente (solar e infrarroja
combinadas) que se operaen latropopausa cuando, por emplo,
se dteran las cantidades de gases de efecto invernadero y
aerosoles, una vez tenido en cuenta solo €l gjuste de las tempe-
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raturas estratosféricas. El clima de la superficie responde a
cambio de laradiacién netaen latropopausa, no en lasuperficie
propiamente dicha o en la parte superior de laatmaosfera, porque
lasuperficie y la troposfera estén estrechamente acopladas me-
diante los intercambios de calor, y responden como una unidad
alaperturbacién calorificacombinada. En el forzamiento radia-
tivo seincluye el acomodamiento de la estratosfera porque ésta
responde de forma rapida e independiente del sistema
superficie-troposfera. L os forzamientos radiativos que no tienen
origen humano y son importantes a la escala temporal de dece-
nios a siglos incluyen las variaciones de la luminosidad solar y
las erupciones volcanicas; estas Ultimas producen aerosoles de
sulfato, que permanecen durante varios afios en la estratosfera.

El forzamiento radiativo correspondiente a una duplicacion de
CO, es 4,0-45 W m-2 antes del gjuste de las temperaturas
estratosféricas (Cess y otros, 1993); este gjuste reduce €l forza-
miento en arededor de 0,5W m-2, 0 seaa 3,5-40W m2. Si la
temperatura fuera la Unica variable climatica que cambia en
respuesta a este forzamiento radiativo, entonces €l climadeberia
calentarse 1,2°C pararestablecer €l balance de radiacion. Ahora
bien, dicho cambio de temperatura alterardlas propiedades dela
atmosferay lasuperficie, 10 que ocasionara otras perturbaciones
del balance de radiacion y forzaré otros cambios de temperatura
mediante una serie de procesos de retroaimentacion, que se
analizan en la seccion siguiente y en e SIE GTI, Resumen
técnico, seccion D.

232 Retroalimentacionesrapidasy lentas

Laretroalimentacion es un proceso por el que un cambio inicial
de cierta variable (“A”) conduce a un cambio en otra variable
(“B”) que, asu vez, produce otros cambiosen lavariableinicial.
Se dice que laretroalimentacién es positivacuando € cambio de
B produce otros cambios en A con lamismadireccion queladel
cambio inicia, lo que tiende a amplificarlo. Por su parte, la
accion delaretroalimentaci on negativareduce €l cambioinicial.
Entre las retroalimentaciones que hay que incluir en el cédculo
del cambio climatico medio mundia figuran: a) Cantidad de
vapor de agua: a hacerse € clima més cdido, aumenta la
concentracion de vapor de agua. Puesto que €l vapor de agua es
un gas de invernadero, esto representa una retroalimentacion
positiva. b) Nubes: los cambios nubosos resultan dificiles de
cacular con fiabilidad, como se sefidaen laseccion 2.2.1. Las
nubes tienen un fuerte efecto radiativo, por lo que es probable
que causen una retroalimentacion apreciable. Dicha retroali-
mentacion depende de los cambios de cantidad, altitud y
caracteristicas de las nubes, y también de la reflectividad de la
superficie subyacente, de manera que no se conoce con certeza
€l signo de laretroalimentacién. c) Cubiertas de higlo y nieve:
amedida que se cdlienta el clima, se reducen las zonas de hielo
marino y de nieve estacional sobre tierra, o que hace disminuir
la reflectividad de la superficie y tiende a producir un calen-
tamiento més acusado (retroalimentacion positiva). Pero los
cambios concurrentes de las nubes complican estas considera
ciones, como se indica en la seccion 2.2.3. d) Viegetacion: los

cambios de distribucion de biomas diferentes, o del tipo de
vegetacion dentro de un bioma determinado, también pueden
ocasionar cambios de lareflectividad de la superficie, que ger-
cen un efecto de retroalimentacion sobre el cambio climético.
e) Ciclo del carbono: esposible que e efecto del climasobrela
biosferaterrestre y los océanos atere las fuentesy sumideros de
CO, y CHy, y ocasione cambios de sus concentraciones en la
atmosfera, 1o que originara un forzamiento radiativo (ver €
SIE GTI, secciones 1.4, 2.1, 4.2y 4.4; y capitulos 9y 10).

De estas retroalimentaciones, aquellas en las que intervienen el
vapor de agua y las nubes responden fundamentalmente de
manera instanténea a cambio climético, mientras que las que
conciernen alanievey el hielo marino responden a escasos afios.
Por consiguiente, selascalificade“répidas’. Algunos procesos de
la vegetacion y del ciclo del carbono son significativos a una
escalatemporal de decenios, mientras que otros, no mencionados
més arriba, como lareduccion delas capas de hielo continentales,
la disolucion de los sedimentos de carbonato en el océano, y la
intensificacion del envejecimiento climético sobre la tierra (los
dos dltimos tienden a reducir la concentracion de CO, en la
atmosfera), necesitan cientos a miles de afios para desarrollarse.
A estasretroalimentaciones se las calificade "lentas’.

233  Senshilidad climatica: definicion

La expresion “sensibilidad climatica’ se refiere a aumento
constante de la temperatura media mundial anual del aire en la
superficie asociado con un determinado forzamiento radiativo
medio mundial. En e cdculo de la sensibilidad climética, es
préctica habitual incluir sdlo los procesos de retroalimentacion
rapida, incluidos los cambios de vapor de agua, y excluir los
posibles cambios inducidos en las concentraciones de otros
gases de invernadero (y también otros procesos de retroali-
mentacion lenta).

Como se sefildla més arriba (introduccion a la seccion 2.3), la
temperaturade laTierrarealizaun gjuste por si misma, deforma
que laradiacion solar absorbiday laradiacion infrarrojaemitida
estan en equilibrio. Cuando hay un exceso de energia solar, la
temperatura tiende a aumentar, lo que incrementa la emision de
radiacion infrarroja a espacio. Cuanto més fuerte sea €
aumento de la emision infrarroja a espacio con la temperatura
(es decir, cuanto més fuerte sea el amortiguamiento radiativo),
tanto menor serén € aumento de temperatura necesario para
restablecer € balance de energia neto cero y la sensibilidad
climatica. Los cambios de albedo (reflectividad) del sistema
atmosfera-superficie también contribuyen (positiva o negativa-
mente) al amortiguamiento radiativo. Las retroalimentaciones
rapidas afectan la sensibilidad climética, puesto que inciden en
la facilidad con que se devuelve el exceso de calor a espacio;
dicho de otraforma, ateran el amortiguamiento radiativo.

En la comparacién de las sensibilidades de los model os climéti-
cos es comun utilizar como referencia la duplicacién de CO..
Como seinformaen el SIE GTI (Resumen técnico, seccion D.2),
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se prevé que la sensibilidad climética con duplicacion de CO,
oscilaraentre 1,5°Cy 4,5°C. Enlamedidaen quelarespuestade
la temperatura media mundial depende solo del forzamiento
medio mundial, cualquier combinacion de forzamientos debi-
dos agases de efecto invernadero, luminosidad solar o aerosoles
que arroje el mismo forzamiento neto que laduplicacion de CO,
producira la misma respuesta de la temperatura media mundial
en régimen estacionario. Si la sensibilidad climéatica es cons-
tante, la respuesta de la temperatura en régimen estacionario
variara proporcionamente a forzamiento neto. No obstante,
estas condiciones son aproximaciones toscas, como se anaizaen
la seccion siguiente.

234  Senshilidad climética: persistencia eindependencia
Vista la cantidad de no lineslidades asociadas con las retroali-
mentaciones rapidas, que determinan la sensibilidad climatica
segun se ha definido, cabria esperar que la sensibilidad climética
dependa tanto de la magnitud como de la distribucion vertical,
latitudinal y estacional del forzamiento. Pero los experimentos
realizados con varios model os indican que, para forzamientos de
magnitudes como los que podrian acaecer durante € siglo
proximo, la sensibilidad climética es aproximadamente constante
(es decir que la respuesta de la temperatura media mundial en
superficie es aproximadamente proporcional al forzamiento
medio mundial). Asimismo, para varios forzamientos diferentes,
la sensibilidad climética es, en gran parte, independiente de las
combinaciones especificas de | os factores que producen un deter-
minado forzamiento medio mundial. En particular, larespuestade
latemperaturamediamundial alosincrementos de unamezclade
gases de efecto invernadero cae dentro del 10% de larespuestaa
un incremento de sdlo CO, que tenga e mismo forzamiento
medio mundia que el de la mezcla de gases (IPCC94, secciones
411y 4.8;y SIE GTI, seccién 6.2.1.1).

Por otra parte, la proporcionalidad aproximada que existe entre
el forzamiento medio mundial y la respuesta de la temperatura
media mundial establecida para las variaciones de la luminosi-
dad solar y los gases bien mezclados puede desaparecer en los
casos de forzamientos muy grandes, o de forzamientos espacial
0 estacionalmente heterogéneos (como |os ocasionados por las
variaciones de la drbita de la Tierra, que ocurren alo largo de
periodos de decenas de miles de afios), o cuando se producen
interacciones particularmente fuertes entre el forzamiento y las
nubes. Tal parece ser el caso de los cambios del 0zono tropos-
férico y los aerosoles troposféricos, que producen variaciones
espacialesdel forzamiento radiativo mucho masintensas que las
de los cambios de los gases bien mezclados, y que tienen una
estructura de forzamiento vertical claramente diferente
(IPCC94, secciones 4.1.1y 4.8).

Si bien cabelaposibilidad de que lasensibilidad climéaticamedia
mundia alos cambios de los gases de efecto invernadero y los
aerosoles difiera de la correspondiente a los cambios de otros
gases de efecto invernadero, los model os climéticos simples usa-
dosen e SIE GTI (seccion 6.3) estan formulados con e supues-
to de que a todos estos forzamientos se les aplica la misma
sensibilidad. Pero larespuestadel climaaun aumento especifico
de aerosoles depende tanto de la sensibilidad climética a los
aumentos de aerosoles como del forzamiento por aerosoles, y
este Ultimo es muy incierto (oscila entre -02 W m-2 y
-2,3 W m-2, ver é SIE GTI, seccion 2.4.2). Por elo, laincer-
tidumbre del cambio climético debida a las posibles diferencias
de larespuesta del clima alos aumentos de aerosoles y de gases
de efecto invernadero bien mezclados es, actualmente, menor que
laincertidumbre del forzamiento radiativo propiamente dicho.

235 Respuestadel climaregional

Independientemente del grado en que la temperatura media
mundial dependa sélo del forzamiento medio mundial neto, las
combinaciones diferentes de forzamientos en los que intervienen
0zono, aerosoles y gases de efecto invernadero bien mezclados
producirén cambios climéticos significativamente diferentes en
una region determinada. Esto es valido especia mente para los
aumentos de aerosoles troposféricos, que pueden producir un
enfriamiento regional en medio del calentamiento medio
mundia y, en menor grado, para los cambios de 0zono tropos-
féricoy estratosférico (SIE GTI, capitulo 6). Por €llo, el cambio
climatico de una region determinada asociado con un forza-
miento medio mundial dado depende de los forzamientos
especificos que se producen a combinar los forzamientos por
aerosoles y por ozono con los debidos a gases de efecto inver-
nadero, aunque larespuestade latemperaturamediamundial sea
aproximadamente la misma. Ademas, cuando ocurren forza-
mientos por aerosoles netos negativos muy grandes a escala
regional, los efectos del enfriamiento no se sentirén Gnicamente
en las regiones cercanas a lugar donde se presentan los
aerosoles debido a los efectos del transporte de calor que efec-
tlan los vientosy las corrientes ocednicas.

También habran fuertes variaciones regionaes de la respuesta
del climaalos aumentos de gases de efecto invernadero, incluso
los que estén bien mezclados, como CO, y CHy,, cuyo forza-
miento es relativamente uniforme de una region a la siguiente.
Esto obedece a las variaciones espaciales de la naturaleza e
intensidad de los diversos procesos de retroalimentacion (como
las que se producen con las cubiertas de nieve y hielo marino 'y
las nubes), y delos vientos atmosféricos y las corrientes oceani-
cas, que pueden cambiar en respuesta a los cambios generales
del climamundia (ver € SIE GTI, capitulo 6).







3. COMO SIMULAR EL CAMBIO CLIMATICO

Para elaborar proyecciones sobre el impacto de | as perturbaciones
de origen humano es preciso calcular los efectos de todos los
procesos clave que actlian en el sistema climético. Estos procesos
se pueden representar mediante términos mateméticos, pero la
complegjidad del sistemaimplica que, en la préctica, los clculos
solo se pueden hacer con computadora. Por consiguiente, la
formulacién matemética se realiza con un programa informético,
al que se denomina “modelo”. Si el modelo contiene suficientes
elementos de |os componentes del sistema climatico para efectuar
simulaciones del clima, se lo denomina cominmente “modelo
climético”.

Con las computadoras que hay en el mercado resulta muy dificil
g ecutar un modelo climético que incluya de formaexplicitatodo
€l cuerpo de conocimientos que se tiene hoy dia sobre €l sistema
climatico. Por motivos practicos, hay que hacer algunos compro-
misos. El interrogante bésico que se planteaes: ¢con qué grado de
detalle se representaran los componentes y procesos del sistema
climatico? Si se smplificala representacion, se necesitan menos
célculos y se podra gecutar € programa mas répido, o en una
computadora menos potente.

El modelo mas detallado de un proceso determinado es el que se
basa en los principios fisicos fundamentales, considerados inva-
riantes. Ese modelo sera aplicable a cualquier clima. Para repre-
sentar el proceso de manera que selo pueda utilizar en un modelo
climético habré que afiadir otros supuestos que lo smplifiquen. En
algunos casos, se incorporan rel aciones derivadas empiricamente.
Cuando esto es necesario, €l rango de validez del modelo se vera
inevitablemente mucho mas limitado. En lamedida de lo posible,
los modelos climéticos emplean principios fisicos bésicos, o
simplificaciones que crean la menor cantidad de incertidumbres.
Esto es asi porque las condiciones de un clima cambiado pueden
ser muy diferentes de las del clima actual, por lo que no se
cumpliran necesariamente las relaciones obtenidas empirica o
estadisticamente parael climaactual (ver €l SIE GTI, seccion 1.6).

El modelo mas detallado de un proceso determinado es €l que se
basa en los principios fisicos fundamentales, considerados inva-
riantes. Ese modelo serd aplicable a cualquier clima Para
representar e proceso de manera que se lo pueda utilizar en un
modelo climédtico habra que afiadir otros supuestos que lo simpli-
figuen. En algunos casos, se incorporan relaciones derivadas
empiricamente. Cuando esto es necesario, €l rango de validez del
modelo se verd inevitablemente mucho maés limitado. En la
medida de lo posible, |os model os climaticos emplean principios
fisicos bésicos, o simplificaciones que crean lamenor cantidad de
incertidumbres. Esto es asi porque las condiciones de un clima
cambiado pueden ser muy diferentes de las del clima actual, por
lo que no se cumplirdn necesariamente las relaciones obtenidas
empirica o estadisticamente para el climaactual (ver el SIE GTI,
seccion 1.6).

Otra clase de simplificacion que se emplea en los modelos
climaticos consiste en integrar en una dimension espacial. Asi,

envez de usar unarejillatridimensional longitud atitud—altura,
se podria usar una bidimensional latitud—altura, en la que cada
punto se integra en todas las longitudes a esa latitud y altura.
Cuando se reduce la dimensionalidad hay que parametrizar més
procesos.

En los apartados siguientes se describe brevemente los princi-
pales tipos de modelo construidos para cada una de las etapas
importantes de lasimulacion de larespuestadel climay €l nivel
del mar a las emisiones antropdgenas. Esto proporciona un
contexto paralos model os climati cos simples que ha utilizado €
IPCC y que se describen en la seccion 4.

3.1 Jerarquiademodeloscliméticosdelaatmosferay e

océano

Algunos de los tipos principales de model o de los componentes
atmosféricosy oceanicos del sistema climatico son:

Modelos atmosféricos radiativos—convectivos unidimensio-
nales. Estos modelos se integran mundialmente (horizontal-
mente), pero contienen muchas capas dentro de la atmdésfera.
Tratan con mucho detalle los procesos rel acionados con latrans-
ferencia de radiacion infrarroja y solar en la atmdsfera, y son
especiamente Utiles para calcular el forzamiento radiativo aso-
ciado con los cambios de la composicién de la atmésfera. Se
debe prescribir e cambio de la cantidad de vapor de agua a
medida que cambia el tiempo (sobre la base de observaciones),
pero € impacto de la radiacion asociada con un cambio deter-
minado del vapor de agua se puede calcular con exactitud. Por
consiguiente, los modelos radiativos-convectivos ofrecen un
medio para determinar una de |as retroalimentaci ones clave que
reviste importancia para la sensibilidad climéatica mediante una
combinacion de observaciones y procesos fisicos bien
establecidos.

Model os oceénicos de difusi én—afl oramiento unidimensionales.
Tratan laatmdsferacomo unasola cajabien mezclada, queinter-
cambia caor con e océano y la superficie de la tierra
subyacentes. Laabsorcion de laradiacion solar por laatmaésfera
y lasuperficie depende de lareflectividad de la superficie especi-
ficaday delatransmisividad y reflectividad de laatmosfera. En
estos modelos, la emision de radiacion infrarroja a espacio es
una funcion de los incrementos lineales de la tempe-ratura de la
superficie, y laconstante de proporcionalidad actllacomo amor-
tiguamiento delaradiacion infrarroja. Al océano selo tratacomo
una columnaunidimensional, que representalaintegracion hori-
zontal sobre el océano real, excluidas las regiones limitadas en
las que se formael agua profunda, que llegan hasta el fondo del
océano y se tratan por separado. En la Figura 2 se ilustra este
modelo. El tubo a costado de la columna representa la sumer-
sion del agua en las regiones polares. Este hundimiento, junto
con e afloramiento que lo compensa dentro de la columna,
representan la circulacion termohalinica a escala mundial. Este
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Figura 2. llugracion dd modelo climético de difusion—afloramiento, que
consiste en una sola caja atmosférica, una capa de superficie que representala
tierray € océano, capade mezcla, y un océano profundo. Ene modelo serepre-
sentan lastransferenciasdelaradiacion solar einfrarroja, € intercambio decaor
are-mar y lamezcla en € océano profundo por difusion y variacion termo-
halinica, que seindican en lafigura. Basadaen Harvey y Schneider (1985).

modelo se utiliza sobre todo para estudiar la funcién de los
océanos en la respuesta de la temperatura de la superficie alos
cambios de forzamiento radiativo.

Modelos del balance de energia unidimensionales. En estos
modelos, la tnica dimensi6n representada es la variacion con la
latitud; la atmosfera se integra verticalmente en direccion este-
oeste, y amenudo se combina con la superficie paraformar una
sola capa. Por lo comun, los mdiltiples procesos de transporte de
calor en direccion norte-sur que efectlian la atmésfera y los
0céanos se representan como difusion, mientras que laradiacion
infrarroja saliente se representade igual formaque en el modelo
de difusion-afloramiento. Estos modelos han aportado
conocimientos Utiles sobre la interaccion de las retroalimenta
ciones del transporte de calor horizontal y aquellas en las que
intervienen el hieloy lanieve.

Modelos atmosféricos y oceanicos bidimensionales. Se han
construido varios modelos de la atmosfera y los océanos bidi-
mensionales (latitud—altura o latitud—profundidad) (por ejemplo:
Pengy Arking (1987), delaatmdsfera; Wright y Stocker (1991),
de los océanos). Los modelos bidimensionales posibilitan €
célculo del transporte de calor més fundado en principios fisicos
que los modelos del balance de energia unidimensionales. En

algunos modelos oceadnicos bidimensionales (por eemplo,
Wright y Stocker, 1991), la intensidad de la variacion termo-
halinica viene determinada por el model o, mientras que en otros
(por ejemplo, deWoldey otros, 1995), esta prescrita, como en €l
modelo de difusién—afloramiento unidimensional. El modelo
climatico del balance de energia atmdsfera—superficie unidi-
mensional también se ha acoplado a un modelo oceénico
bidimensional (Harvey, 1992; de Wolde y otros, 1995; y
Bintanja, 1995). Esrelativamente fécil correr model os oceanicos
en modalidad auténoma para las cuencas de los océanos
Atlantico, Pacifico e indico, con una conexion en los limites
australes (que representa € océano Antartico) y en interaccion
con una atmésfera Uinica promediada zonal mente.

Modelos de la circulacion general atmosféricos y oceanicos
tridimensionales. Los modelos atmosféricos y ocednicos mas
complgios son los MCGA y los modelos de la circulacion
general ocednicos (MCGO) tridimensionales, que se analizan
ampliamente en e SIE GTI (capitulo 5). En estos modelos, la
atmasfera o e océano se divide en una rgjilla horizontal, cuya
resolucion es de 2-4° de latitud por 2-4° de longitud en los
modelos mas recientes, y de 10 a 20 capas en la vertical.
Simulan directamente los vientos, las corrientes oceadnicas y
muchas otras variables'y procesos que caracterizan laatmosfera
y los océanos. Tanto los MCGA como los MCGO se han
utilizado ampliamente en modalidad auténoma; en |os primeros,
las temperaturas de la superficie del océano y del hielo marino
estan prescritas, y en los Ultimos se prescriben las temperaturas
de superficie y la salinidad, o los flujos de calor y agua dulce
correspondientes. Un MCGAO consiste en un MCGA acoplado
aun MCGO, y lainformacion sobre €l estado de laatmésferay
del océano adyacente o dela superficie marina se usa para cal cu-
lar los intercambios de cal or, humedad y momento entre los dos
componentes.

LosMCGAO calculan latransferenciaderadiacion atravésdela
atmosfera ( y modelan explicitamente e vapor de agua, las
nubes y otros componentes atmosféricos), la nieve y €l hielo
marino, losflujos de superficie, el transporte de calor y agua por
laatmosferay €l océano, y la captacion de calor por los océanos
(que retrasan y modifican la respuestainicia de latemperatura
de superficie'y contribuyen ala subidadel nivel del mar, yaque
el agua se expande a medida que se calienta. Por ello, los
MCGAO acoplados calculan explicitamente los procesos de
retroalimentacion répida, cuyos efectos interactivos determinan
la sensibilidad climética. Ahora bien, debido a los condicio-
nantes computacionales, la mayoria de estos procesos se
parametrizan hasta cierto punto (ver el SIE GTI, secciones4.2y
4.3 sobre los procesos de los MCG atmosféricos y oceanicos,
respectivamente). Las representaciones mas pormenorizadas o
bien no son précticas en un modelo mundial, o todaviano se han
desarrollado. Es inevitable que algunas parametrizaciones
incluyan constantes que se han acomodado a las observaciones
del clima actual. Los MCGAO tratan de representar explicita-
mente una gran cantidad de procesos, mientras que los model os
més simples representan esos procesos mediante un escaso
numero de parametros gjustables.
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32 Modelosde ciclo del carbono

El ciclo del carbono es una parte integrante del sistema cli-
mético, y rige la acumulacion de CO, en respuesta a las
emisiones de origen humano. Los procesos clave que hay que
simular correctamente son la fotosintesis y la respiracion sobre
la tierra, y e intercambio neto de CO, entre e océano y la
atmoésfera. Porque el CO, es quimicamente inerte en la atmos-
fera, y su concentracion es bastante uniforme, los cambios
naturales de la concentracion de CO, atmosférico dependen solo
delasumadelafotosintesis, larespiraciony losflujos aire-mar.
Ahora bien, cada uno de estos flujos presenta una variacion
considerableen el tiempoy €l espacio, y dependen de un nimero
de subprocesos que se conocen insuficientemente (SIE GTI,
capitulos 9 y 10, SIE GTII3, capitulo A). Por ejemplo, los
cambios alargo plazo de los flujos de fotosintesis y respiracion
del carbono entrelabiosferaterrestre y laatmdsferaestan modu-
lados por procesos en los que participan los nutrientes del suelo
y los microorganismos, mientras que € flujo aire-mar esta
modulado por varios procesos que afectan la concentracion de
CO, en € aguasuperficial. Entre ellos figuran lamezcla vertical
detodo el carbono disuelto y el hundimiento neto delas materias
orgénicas particuladas y materia de carbonato en € océano
profundo, empujado en parte por laproductividad biologicadela
superficie. Esta Ultima, asu vez, serainfluenciada por lamezcla
vertical de nutrientesy los cambios de temperatura. Por ello, los
cambios de la circulacién ocednica incidiran en el intercambio
aire-mar de CO, porque alteran el intercambio del carbono total
disuelto entre la capa de superficie y € océano profundo, y
porque alteran laproductividad biol 6gicamediante el cambio de
los flujos de nutrientes desde las profundidades del océano hacia
la capa de superficie.

Como parte ocednicadd ciclo del carbono se puede emplear €
modelo de difusion-afloramiento unidimensional (Hoffert
y otros, 1981; Piehler y Bach, 1992). En este modelo se pueden
representar € intercambio medio mundia atmosfera-océano de
CO,, la mezcla vertical del total de carbono disuelto por la
variacion termohalinicay la difusion, y la sumersion del mate-
rial particulado producido por la actividad bioldgica. Se ha
usado un modelo oceanico bidimensional como el componente
oceanico del ciclo del carbono mundia (Stocker y otros, 1994).
Por dltimo, como componente ocednico del ciclo del carbono
mundial también se pueden utilizar los MCGO, en los que las
corrientes ocednicas y otros procesos de mezclavienen calcula-
dos por € modelo, en combinacién con representaciones
sencillas delos procesosy € intercambio aire-mar (por jemplo,
Bacastow y Maier-Reimer, 1990; Najjar y otros, 1992). Cuando
se daboro e SIE, sdlo se habian publicado los céalculos de la
captacion de CO, con modelos tridimensionales para los
MCGO de modalidad auténoma, con los campos de circulacion
y temperatura de superficie prescritos. En una simulacién con
acoplamiento, los cambios de estas dos variables en respuesta a
concentracionesintensificadas de gases de invernadero alteraran

3En adelante SIE GTII.

hasta cierto punto la captacion de CO, siguiente (ver el SIE GTI,
capitulo 10).

También se han construido y aplicado diversos modelos de la
biosfera terrestre de caja integrados mundialmente, junto con
modelos simples de |a parte ocednicadel ciclo del carbono para
elaborar proyecciones delas concentraciones de CO, futuras. En
Harvey (1989) se comparan cuantitativamente los modelos de
caja mundiales utilizados con mayor frecuencia. Puesto que la
biosfera terrestre esta integrada mundialmente en los MCS
empleadosen el SIE GTI, no se pueden simular respuestas sepa-
radas en zonas de latitud diferente (por giemplo, liberacion neta
del carbono por los efectos de la temperatura en las latitudes
altas, captacion neta del carbono en los tropicos por fertili-
zacion de CO,), como las que se obtienen de los modelos
resueltos a nivel regional (van Minnen y otros, 1996); solo se
simula una respuesta media mundial. Visto que las respuestas
regionales no varian linealmente con latemperaturay laconcen-
tracion de CO, en la amdsfera, no cabe duda de que la
utilizacion de model os integrados mundial mente afiade errores.

Se ha simulado la funcién de la biosfera terrestre en €l cambio
climatico mundial con modelos de la vegetacion relativamente
simples, con unargjillamundial de resolucién tan finacomo 0,5°
de latitud x 0,5° de longitud (ver e SIE GTI, seccion 9.4).
Dichos modelos de rgjilla simulan la distribucion de la vege-
tacion potencial en vez dereal; parasimular esta Ultimahay que
tener en cuenta las perturbaciones antropogenas y las
propiedades del suelo. Estos model os se han usado para evaluar
el impacto sobre la productividad neta de los ecosistemas de
concentraciones més dtas de CO, (que tienden a estimular la
fotosintesis y a que las plantas hagan un uso més €ficiente del
agua), y de temperaturas mas calidas (que pueden aumentar o
disminuir la fotosintesis e intensificar los procesos de descom-
posicion)4. Estos modelos distinguen, como minimo, entre la
biomasa aérea y la materia organica del suelo. Los tipos més
pormenorizados analizan los flujos del carbono y el nitrogeno
(considerados como los nutrientes limitativos), e incluyen las
retroalimentaciones con € nitrogeno y la velocidad de la foto-
sintesis y la descomposicion del carbono en € suelo (por
gjemplo, Rastetter y otros, 1991; 1992; Mélilloy otros, 1993).

Se han empleado model os de la biosfera terrestre con puntosre-
ticulares para evaluar el efecto sobre el flujo neto biosfera-CO,
atmosférico de los cambios de temperatura hipotéticos (o gene-
rados por los MCG) y/o la concentracion de CO, atmosférico,
pero casi hunca se permiten desviaciones del tipo de ecosistema
en un punto determinado delarejillacuando cambiael clima. Se
estan elaborando y sometiendo a prueba model os de ecosistemas
més perfeccionados, que vinculan los modelos de bioma (que
predicen los tipos de ecosistema cambiantes) con los modelos
ecofisioldgicos (que predicen los flujos del carbono) (ver €

4 Al efecto de estimul acion gue gjercen las concentraciones mas altas
de CO, sobre la fotosintesis se o denomina “fertilizacion”, y se
analiza con mas detalle en el recuadro correspondiente.
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Respuestas de |os ecosistemas a los cambios de |a concentracion de CO, atmosféricoy el clima

L as plantas de | os ecosistemas terrestres desempefian una funcion importante en €l ciclo del carbono terrestre, yaque captan
CO, atmosférico durante |a fotosintesis y almacenan carbono como biomasa. Las tasas de fotosintesis estén sujetas alain-
fluenciadel tipo de planta, las concentraciones de CO, ambiental y latemperatura, y con frecuenciaestan condicionadas por
la disponibilidad de nutrientes y humedad. Las concentraciones més atas de CO, ambiental podrian intensificar el cre-
cimiento de |as plantas, graciasal efecto defertilizacion por CO, y un uso més eficiente del agua. Larespuestade las plantas
a concentraciones mas elevadas de CO, depende, en parte, del camino fotosintético utilizado (es decir, de que las plantas
sean C5 0 Cy; ver e SIE GTI, seccion 9.2). Esto afade diferencias regionales significativas a la respuesta de las plantas a
concentraciones mas altas de dioxido de carbono. El cambio climético también incide en el crecimiento de las plantas de
diversas maneras. Unatemperatura més calida puede hacer aumentar o disminuir latasa de fotosintesis, y tenderé a acelerar
larespiracion de las plantas, 1o que devuelve carbono ala atmosfera. La descomposicion de la biomasa muerta (efectuada
predominantemente en el suelo), también libera CO, hacia la atmdsfera; esta respiracion del suelo es una funcién del tipo
de suelo, la temperatura del suelo, la humedad y la disponibilidad de nutrientes. Por €llo, los cambios de la concentracion
de CO, ambiental y el climainfluyen en la productividad del ecosistema de forma muy complejay no lineal. Estos proce-
sos ecofisiologicos se tratan con detalle en €l SIE GTI (capitulo 9) y € SIE GTII (capitulo A).

Otros cambios de |a productividad de los ecosistemas obedecen a cambios en €l uso de latierra, fertilizacion por nitrogeno
(aplicaciones defertilizantes y deposicion de nitrégeno por contaminacion del aire), y riego. Ahorabien, lamayoriade MCS
consideran generalmente sdlo la deforestacion, €l cambio de uso de latierramas obvio que viene originando cambiosimpor-
tantes e inmediatos del almacenamiento del carbono en el mundo.

Las relaciones que se usan en los MCS para calcular |a respuesta de la biosfera terrestre a los cambios de la concentracion
de CO, atmosférico y el clima apuntan principalmente al crecimiento de |as plantas en condiciones ateradas. Las parame-
trizaciones aplicadas se basan, en gran medida, en experimentos realizados en invernadero a corto plazo con especies
vegetales adecuadas bajo condiciones ideales, y no tienen en cuenta los complejos efectos no lineales e interactivos, las
retroalimentaciones sistémicas'y los cambios de uso de latierra. Las simulaciones efectuadas con esos model os indican que
la biosfera aumentara la captacion de carbono seguin las condiciones futuras. En los ecosistemas reales, la respuesta podria
ser bien diferente. Lacomplgidad y laheterogeneidad de | os ecosistemas terrestres y sus respuestas tornan dificil y peligrosa

la extrapolacion de las condiciones reinantes a un punto muy avanzado del tiempo.

SIE GTI, seccion 9.4). Las smulaciones efectuadas con estos
modelos y otros mas antiguos demuestran la importancia que
pueden revestir las retroalimentaciones con e ciclo de nu-
trientes, e indican la posible magnitud de los flujos biosfera
terrestre—CO, atmosférico, inducidos por €l clima Ahora bien,
cada uno de estos modelos ofrece respuestas muy diferentes
(Miembros deVEMAP, 1995). Como sucede con los model osde
la parte ocednica del ciclo del carbono, es necesario que esas
simulaciones se realicen interactivamente con MCGAO acopla
dos. Estos modelos no se han combinado alin con los MCGO
que analizan la captacién de carbono por el océano.

También se han elaborado y aplicado a lugares o regiones
especificas model os bastante detallados de la biosfera marina,
con diversas cantidades de especies e interacciones (por gjem-
plo, Gregg y Walsh, 1992; Sarmiento y otros, 1993; Antoine y
Morel, 1995).

3.3 Modeosdelaquimicaatmosféricay los aerosoles

La quimica atmosférica es fundamental para la distribucion y
cantidad del ozono en la atmdsfera porque | as reacciones quimi-
cas son responsables de la fabricacion y la eliminacion del Os.

Las reacciones quimicas y las sensibilidades dominantes son
muy diferentes segin se trate de la estratosfera o de la tropos-
fera. Estos procesos solo se pueden modelizar correctamente con
model os atmosf éricos tridimensionales (en el caso de latropos-
fera) o con model os bidimensionales (latitud—altura) (en el caso
delaestratosfera). Laquimicaatmosféricatambién resulta esen-
cial enlaeliminacion del CH, delaatmosferay, en menor grado,
de lade todos |os demés gases de efecto invernadero, salvo H,0O
y CO,. Enél caso del CH,, un cambio delaconcentracion afecta
su propiavelocidad de eliminacién 'y, por consiguiente, los cam-
bios de concentracion subsiguientes. Unasimulacion correctade
los cambios de velocidad de eliminacion del CH, exige la
especificacion de las concentraciones concurrentes de otras
especies radiativas, en particular NO, (6xidos de nitrégeno),
CO (mondxido de carbono) y COV (compuestos organicos
voldtiles), asi como la aplicacién de un modelo con resolucion
vertical y latitudinal. Ahora bien, se han elaborado modelos de
las interacciones quimica—clima simples integrados mundial-
mente. Estos modelos tratan el ciclo CH,-CO-OH mundial de
forma que se tienen en cuenta los efectos de la heterogeneidad
de los procesos quimicos y de transporte, y proporcionan esti-
maciones de los futuros cambios medios de la quimica de la
atmosfera de la Tierra hemisféricos o0 mundiaes. Ciertos mo-
del os tambi én simulan las concentraciones de halocarburos y las
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concentraciones de cloro atmosférico resultantes, asi como los
efectosradiativos de los halocarburos (Prather y otros, 1992). Un
método alin més sencillo consiste en tratar la atmdsfera como
una sola caja bien mezclada, pero teniendo en cuentalos efectos
de la quimica atmosférica a hacer que €l tiempo de permanen-
cia del CH, dependa de su concentracion, de forma que imite
aproximadamente el comportamiento delos model osintegrados
mundia mente mencionados més arriba o el de los modelos con
resolucién espacial explicita

La quimica atmosférica, aunque solo sea una parte de lo que se
necesita para simular 1os efectos de |os aerosoles sobre el clima,
también es fundamental para la distribucién y las propiedades
radiativas de los aerosoles. Los procesos clave que hay que re-
presentar son: las emisiones de aerosoles, o precursores de
aerosoles; € transporte atmosférico, lamezclay las transforma-
ciones quimicas y fisicas, y los procesos de eliminacion (la
deposicion seca, la deposicion en lluviay el lavado por lluvia).
Visto que parte del efecto delos aerosoles sobre el clima obedece
a que actlan como nucleos de condensacion de nubes (lo que
conduce a la deposicién en lluvia), es importante que se pueda
representar la relacion entre los cambios del aporte de masa por
aerosolesalaatmasfera, y las propiedades radiativas de las nubes.
Ahora bien, la formulacion del vinculo entre las emisiones de
aerosolesy las propiedades de |as nubes necesita etapas que no se
conocen lo suficiente y tienen muchas incertidumbres.

Laquimicade Ozy CH, atmosféricos se estaincorporando enlos
MCGA a efectos de simulacion del clima. Las emisiones de
aerosol es de azufre distribuidas geogréaficamente se han utilizado
como entrada en los MCGA 'y, en combinacion con las repre-
sentaciones de los procesos quimicos y fisicos de |os agrosoles,
se han empleado para calcular la distribucion geogréfica de la
masa de los aerosoles de azufre y los efectos directos (cielo
despejado) sobre el forzamiento radiativo. Por otra parte, en los
modelos simples se ha considerado |os efectos directos e indi-
rectos de los aerosol es procedentes de laindustriay la biomasa.

34  Modelosdecapadehielo

Se han construido y aplicado model os de capa de hielo polar de
dosy tres dimensionesy resolucién alta (rgjillahorizontal de 20
km x 20 km) para evaluar € impacto sobre e nivel del mar
medio mundial de varios escenarios idealizados de |os cambios
de temperatura y precipitacion sobre las capas de hielo (por
gjemplo, Huybrechts y Oerlemans, 1990; Huybrechts y otros,
1991). No hace mucho, se emplearon resultados de MCGA para
configurar un modelo tridimensional de la capa de hielo de la
Antartidaoriental (Verbitsky y Saltzman, 1995), pero todaviano
se ha aplicado para evaluar la posible contribucién de los
cambios delos glaciares de montafiaala subidadel nivel del mar
en el futuro. Las salidas de los modelos de capa de hielo con
resolucion ata se pueden usar paraformular relaciones sencillas,
en las que la contribucién de los cambios de las capas de hielo a
la subida futura del nivel del mar se escala con respecto a los
cambios de la temperatura media mundial.

35 Comocalcular lasubidadel nivel del mar

La subida del nivel del mar es una salida importante de los
modelos del clima, glaciaresy capas de hielo, pero difiere delas
salidas de otros modelos del sistema climatico porque no inter-
viene en ninguna retroalimentacion. Dicho de otra manera, el
aumento del nivel del mar no afectaralos cambios subsiguientes
del clima de forma significativa. Ademés, la energia implicada
en lafusion de las capas de hielo de Groenlandiay laAntartida
y los efectos del albedo debidos a los cambios de extension de
los mantos son pequefios en comparacion con los forzamientos.
Por €ello, no importa que los célculos se realicen junto con €
modelo climético o por separado, en cuyo caso se aplican los
resultados del modelo climético. Los componentes del aumento
del nivel del mar son: a) la expansion térmica del océano, que
se calculamediante el perfil en evolucidn del calentamiento del
océano arrojado por un modelo climético atmosfera—océano
acoplado; b) la contribucién de los glaciares de montafiay los
casquetes; y C) la contribucion de las capas de hielo de
Groenlandia 'y la Antéartida (SIE GTI, capitulo 7). Los ultimos
dos componentes precisan los resultados sobre los cambios de
temperatura integrados mundialmente o distribuidos regional-
mente de los modelos climaticos atmosféricos y oceanicos
acoplados, que se utilizan para conducir |os model os de capa de
hieloy de glaciar/casquete.

3.6  Utilizacion delos modelos simplesy complejos

Como se sefidlamas arriba, existe un amplio abanico de modelos
parala mayoria de los componentes del sistema climatico. En €
resto de este documento técnico se aplica la expresion “modelo
climético simple” (MCS) sobre todo alos model os climéticos del
ciclo del carbono y de difusién—afloramiento de los océanos,
porque se han usado ampliamente en el SIE GTI paracalcular la
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Figura 4. Etapas de la evaluacion integrada de los cambios de concen-
tracion de los gases de efecto invernadero y aerosoles, €l cambio climatico
y lasubida del nivel del mar, efectuada con modelos climéticos simples.

acumulacion de CO,, los cambios de temperatura'y el aumento
del nivel del mar. Se aplicalaexpresion “modelo complejo” alos
modelos de la circulacion general (MCG) atmosféricosy ocedni-
cos gecutados en modalidad auténoma o acoplada. En realidad,
losmodelosdel sistema climético varian continuamente en lo que
respectaalacomplgjidady el acance (los modelos de evaluacion
integrada, que también se muestran en laFigura 3, se andizan en
el apartado 3.6.3). Por “complegjidad” se entiende € nivel de
detalle con que se trata cada uno de los componentes del modelo,
y por “acance”’, € nimero de componentes incluidos.

Hay que tener en cuenta que ninguno de los model os menciona-
dos més arriba es el modelo més complejo disponible. Por
giemplo, se han construido modelos de las nubes de resolucion
muy alta, con un espaciado de rejilla de decenas de metros y
cobertura de varias decenas de kildmetros cuadrados, aunque
incluso estos modelos solo incluyen aproximaciones de los
procesos microfisicos. También se han elaborado model os muy
detallados de lafotosintesisy larespiracion delas plantas, que se
calibraron con respecto a las mediciones de las hojas. Por
consiguiente, hasta los modelos mas complejos usados para
simular el cambio climético a escala mundial se simplifican con
respecto a varios aspectos importantes, y en Ultima instancia,
dependen de las parametrizaciones de procesos que no pueden
representar explicitamente.
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la proporcién de 13C con respecto & carbono total), ¢) AL4C atmosférico (medidade la proporcién de 14C con respecto a carbono total); y perfiles verticales,
observados y simulados por modelo, de d) carbono total disuelto, €) 313Cy f) A4C, como los simulae modelo del ciclo del carbono de Jain y otros (1995).
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Esta tabla es una comparacion de los model os simples y complejos con respecto alos usos diferentes que se les puede dar. Conslltese el texto a

efectos de argumentacion y aclaracion).

Modelos simples

Modelos complejos

Por lo general, producen resultados integrados zonal o
mundialmente, y sélo para la temperatura 'y |os cambios de
temperatura, y no para otras variables, como lalluvia

No pueden simular los posibles cambios de la variabilidad
climética, pues la salida consiste Unicamente en la sefial de
cambio.

L os efectos de | os procesos fisicos se aproximan fundandose
en calculos integrados zonal o mundialmentey de resolucion
temporal baja.

Hay que especificar la sensibilidad climatica y otras
propiedades de los subsistemas utilizando |os resultados de
los modelos complejos o las observaciones. Dichas
propiedades se pueden alterar facilmente a efectos de las
pruebas de sensibilidad.

Son lo bastante répidos como para simular muchos escena-
riosy eecutar pasadas con una amplia gama de parametros.
Es posible inciaizarlos en estado de equilibro con pocos
gastos de computacion.

Son (tiles para los estudios de sensibilidad que engloban la
interaccion de componentes del sistema climético de gran
escala

El andlisis esfécil porquelos modelos s mplesincluyen rela-
tivamente pocos procesos. La interpretacion los resultados
de los modelos simples puede arrojar luz sobre el compor-
tamiento de los model os mas complgjos.

Los modelos unidimensionales no pueden simular las
sorpresas climaticas, como los cambios bruscos de la circu-
lacion oceanica. Los modelos bidimensionales pueden
proporcionar ciertos conocimientos sobre esos cambios.

Simulan la variacion geogréfica pasada y presente de la
temperatura, y otras variables de interés climatico, como la
[luvia, evaporacién, humedad del suelo, nubosidad y vientos,
y proporcionan cambios creibles a escala continental de al
menos algunas de esas variables.

Tienen € potencial de simular cambios de modalidad
importantes de la variabilidad interanual (por eemplo:
El Nifio), y también de valores medios.

Muchos procesos fisicos se simulan directamente, lo que
precisalautilizacién de un interval o temporal corto, aunque
permite laresolucion del ciclo diurno.

La sensibilidad climatica y otras propiedades de los subsis-
temas se cal culan mediante una combinacion de leyesfisicas
y parametrizaciones de modelo a escala de subrgjilla.

L os costos de computacién restringen considerablemente la
cantidad de casos que se pueden estudiar y la posibilidad de
inicializacién en estado de equilibrio.

Son (tiles para estudiar los procesos fisicos que el modelo
puede resolver.

El comportamiento del modelo es el resultado de muchos
procesos que interactdan, como sucede en la realidad. Los
estudios realizados con modelos complejos indican los
procesos que hay que incluir en los modelos simples 'y, en
algunos casos, la manera de parametrizarlos.

Los MCGAO pueden smular los cambios importantes
de la circulacion oceanica, pero la informacion sobre €l
momento en que se produciran y su naturaleza quizas no sea
fiable.

Las caracteristicas fundamentales comunes a los modelos usa-
dos parapredecir el climaen SIE GTI son: calculan larespuesta
de la temperatura de superficie a forzamiento radiativo, e
incluyen el océano, por su influencia decisiva en la tasa del
cambio climético. La diferencia fundamental entre los modelos
simplesy complgjos es el grado de simplificacion, o € nivel en
el que se introduce la parametrizacion. Los modelos smples
vinculados se han empleado para pasar de las emisiones de un
conjunto de gases alas concentraciones, €l cambio climéticoy la
subida del nivel del mar. En laFigura 4 se ilustrala estructura
deloscaculoscon MCS, utilizadosen €l SIE GTI y en €l docu-
mento técnico del IPCC sobre la estabilizacion de los gases
atmosféricos de efecto invernadero (IPCC STAB, 1997).

Una prueba importante de cualquier modelo es su capacidad
para replicar a las observaciones, a la escala de resolucion del
modelo. Puesto que € mismo océano mundial participa en la
captacion del CO, y el calor, un modelo correctamente formu-
lado debera ser capaz de smular, a mismo tiempo, tanto el perfil
de la temperatura 'y el carbono de la era preindustrial (funda
mentalmente en estado de equilibrio), que varian con la
profundidad del océano, como los cambios, observados a lo
largo del tiempo, de la temperatura, la concentracion de CO, y
la proporcion de los isétopos del carbono. En la Figura 5 se
muestra la destreza del modelo unidimensional de Jain y otros
(1995) para smular s multéneamente los perfiles verticales del
carbono total y los isdtopos de carbono en € océano, y la
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variacion observada de la concentracion de CO, y las cantidades
de 13C y 14C observadas desde la revolucién industrial hasta el
presente 5. A pesar del acuerdo que muestralaFigura 5, persis-
ten las incertidumbres del ciclo del carbono, y existe la
posibilidad de que se produzcan errores significativos en las
previsiones de acumulacion de CO, en €l futuro.

3.6.1  Comparacion delos modelos simplesy complejos
Tanto los model os simples como |os compl e os tienen funciones
importantes, pero diferentes, enlaprevision del cambio climético
futuro de origen humano. En latabla (pag. 21) se resumen las
diferencias principales entre |os model os smplesy complgjos.

Los procesos clave que determinan la sensibilidad climética, y las
retrodimentaciones a mas largo plazo en las que intervienen la
biosfera terrestre y marina, dependen de procesos distribuidos
regionalmente, y regionamente heterogéneos, y s lo que se pre-
tende son smulaciones fidedignas, habra que usar modelos tridi-
mensionales. También se precisan modelos complgjos para
simular e cambio climético regiona y la variabilidad a escalas
temporales pequefias; determinar los procesos que hace fata
incluir en los model os simples (es decir, aguellos que no integran
lavariabilidad microescalar); y estudiar los procesos fisicos funda-
mentales que se pueden resolver mediante modelos tridimen-
sionales de escala mundial, y que los modelos simples no son
capaces de resolver (como la funcion de la conveccion ocednica
localizada en la circulacion oceanica de gran escala, o lainterac-
cion entrelosvientosy |os esquemas de cal entamiento atmosférico
de escala grande). Los modelos complejos proporcionan escena
riosdel cambio climético regional que evolucionacon el tiempo, y
las configuraciones diurnay estacional del cambio climéticoy los
cambios delas extremasy lavariabilidad amuchas escalas tempo-
rales. En consecuencia, se pueden emplear para interpretar los
cambios climéticos observados aescalaregional. Por otraparte, los
modelos complejos son caros desde e punto de vista computa-
cional, aveces resultan dificiles de comprender, y necesitan entra-
das de datos de resolucion ata, que en algunos casos ni siquiera
existen. Estos modelos arrojan resultados que contienen una
considerable variabilidad temporal y espacia (ala que a menudo
se denomina “ruido”); esto hace que € andlisis de los resultados
sea unatarea complicada, como lo es €l sistema climético real.

Los model os simpl es representan solo | os procesos mas criticos.
Ello hace que sean relativamente féciles de comprender y de
gecucion barata, de forma que se pueden realizar mdltiples
pruebas diagnésticas. Su utilidad estriba principamente en €
estudio de los interrogantes de escala mundial. Por gjemplo, el

SEnarasdeuna presentacion claradelos resultados, en este trabajo no
se incluyen los efectos de las pruebas nucleares (que inyectan
grandes cantidades de 14C en |a estratosfera). Pero los modelos del
ciclo mundial pueden simular la captacién de 14C por e océano
observada y estimada después de esas pruebas, como se demuestra,
por ejemplo, en Jain y otros (1995).

model o de difusién—afloramiento se hautilizado para: analizar la
manera en que los océanos frenan la respuesta del clima alas
crecientes concentraciones de gases de efecto invernadero y la
funcion de las retroalimentaciones mezcla ocednica—climaen la
modificacion de la respuesta transitoria (por ejemplo, Hoffert y
otros, 1980; Harvey y Schneider, 1985; Morantine y Wetts,
1990); estudiar la importancia de la variabilidad natural en las
variaciones de la temperatura media mundia observadas du-
rante e siglo pasado (Wigley y Raper, 1990; Schlesinger y
Ramankutty, 1995); determinar |os condicionantes de la magni-
tud del efecto de enfriamiento por aerosoles medio mundial
(Wigley, 1989); y evaluar las funciones relativas que tienen los
gases de efecto invernadero, los aerosoles y la variabilidad solar
en la explicacion de las variaciones de la temperatura media
mundial durante el siglo pasado (Kelly y Wigley, 1992;
Schlesinger y Ramankutty, 1992). La sensibilidad climatica en
los model os simples es un parametro prescrito, que se mantiene
constante en las simulaciones especificas. En los model os com-
plgos, lasensibilidad climatica viene determinada como conse-
cuencia de los procesos calculados explicitamente y de las
parametrizaciones de escalade subregjilladel modelo; asimismo,
tiene libertad para variar en lamedida en que cambia el clima.

Se pueden imponer limitaciones a los subcomponentes de los
modelos simples parareplicar el comportamiento general delos
subcomponentes de |os model os més compl g os. Por jemplo, se
puede equiparar lasensibilidad climéticadelos modelos simples
a la de cualquier MCGA determinado s se atera un Unico
parametro del modelo, cuyo valor tiene en cuentaimplicitamen-
te el efecto medio mundial neto de todas las retroaimenta-
cionesrapidas queinciden en lapérdidade calor haciael espacio
(por otra parte, no pueden indicar a priori cua puede ser ese
vaor). Del mismo modo, también se pueden dterar € coefi-
ciente de difusion vertical y la velocidad del afloramiento, de
forma que la captacion de calor por el océano (y la subida del
nivel del mar asociada) concuerden estrechamente con la de
cualquier MCGO determinado. Los modelos de la biosferainte-
grados mundialmente se pueden agjustar para replicar la sensi-
bilidad al CO, atmosféricoy alos cambios de temperatura obte-
nidos con los modelos distribuidos regionamente. Esto posi-
bilita que los model os simples emulen el comportamiento delos
model os mas detallados, resueltos a nivel regional.

Otra consecuencia de las diferentes exigencias computacionales
de los modelos simples y compleos tiene que ver con laincidi-
zacion. ldealmente, la simulacion deberia comenzar con un
forzamiento antropodgeno que arranca de un clima estacionario (0
“en equilibrio”), de forma que los cambios simulados obedezcan
alas perturbaciones aplicadas y no sean consecuencia del estado
inicial. Pero, dado que € paso de los modelos atmosféricas y
oceanicos acoplados a un estado de equilibrio precisa miles de
afios simulados, algunos experimentos de forzamiento antropo-
geno con MCGAO acoplados se han iniciado con € modelo en
estado de no equilibrio. En esos casos, las proyecciones de las
pasadas de “control” sin forzamientosimpuestos arrojan un clima
que se desvia o cambia lentamente. Para determinar e compo-
nente antropdgeno de los cambios futuros en esos casos, un
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procedimiento consiste en restar €l cambio climatico obtenido por
la pasada de control del resultante de la pasada con perturbacién,
bajo € supuesto de que la desviacion de la pasada con pertur-
bacién es igud ala de la pasada de control y de que € cambio
climatico y la deviacidn se integran lineamente. Este problema
complica é disefio del experimento y también podria afectar la
ocurrencia de los cambios bruscos de la circulacion oceénica. Por
el contrario, los modelos smples uni y bidimensionales sempre
se pueden hacer rotar hasta a canzar un estado estrictamente esta-
cionario antes de aplicar una perturbacién antropogena porque €
costo computaciona es bgjo. En redidad, € sistema atmésfera-
océano tiene variabilidad natural, por lo que nunca ha existido un
equilibrio exacto. No obstante, se prevé que lamagnitud de dicha
variabilidad a escala de siglos sea mucho més pequefiaque laque
producira € cambio climatico inducido por la humanidad a lo
largo del siglo préximo.

Es obvio que los model os unidimensionales no pueden anticipar
las*“sorpresas’ climéticas ocasionadas, por € emplo, por cambios
importantes de la circulacion ocednica, aunque sirven para
evauar € significado de esos eventos. Los MCGAO complejos
ofrecen la posibilidad de proyectar los cambios de envergadura
de la circulacion ocednica, s bien todavia no se han construido
model os que puedan hacerlo con enterafiabilidad. Las versiones
de los modelos oceanicos bidimensionales para varias cuencas
(por ejemplo, Stocker y Wright, 1991), calibradas parasimular €l
climay la circulacién oceanica observados, también proporcio-
nan conocimientos sobre las condiciones en las que podrian
ocurrir cambios importantes de la circulacién ocednica.

3.6.2  Condicionantes delosdatos de los modelos de la biosfera
Los modelos de la biosfera terrestre pormenorizados espacial-
mente son muy dependientes de las series de datos sobre la
cubiertadel suelo, los usos de latierra, € climay las caracteristi-
cas eddficas. Las series de datos disponibles hoy diason de calidad
mediocre debido alos problemas de clasificacion, ladisponibilidad
dedatosy lacoberturatemporal y espacial insuficiente (SIE GTII,
seccion 2.5.3). En ciertos aspectos, la biosfera marina tiene una
heterogeneidad espacial menos compleja que la terrestre y, por
consiguiente, es mas facil de modelizar. A pesar de €llo, los datos
disponibles sobrela heterogeneidad espacia delabiosferarestrin-
gen la utilizacion de los modelos espaciamente explicitos, y
afiaden més incertidumbres en o que respecta a las variables de
entrada, la determinacion de los valores de los parametros y los
resultados. Aunque los modelos climéticos incluyen algunos
model os espacialmente explicitos (por gemplo, Goldewijk y otros,
1994), por e momento siguen siendo herramientas de investi-
gacion para evduar las respuestas de la biosfera de forma mas
completa. Actuamente, las herramientas que se utilizan con mas
frecuenciaen  andlisis de los escenarios en los que interviene la
biosfera son los model os s mples integrados mundia mente. Estos
model os se han calibrado con respecto alas observaciones aescala
mundial, pero no pueden smular larespuesta detallada de la bios-
fera A lalarga, habra que usar model os resueltos regiona mente.

3.6.3  Formulacion de politicas

Los MCS son ideales para estudiar las consecuencias a escala
mundial delos posibles escenariosde emisionesy el efecto inter-
activo de las hipétesis especificas sobre el comportamiento de
cada componente de los subsistemas. En estos modelos se
pueden especificar directamente lasensibilidad climéticay otros
pardmetros clave (como coeficientes de mezcla del océano,
retroalimentaciones de la biosfera y parametros de fusiéon del
hielo), y realizar pruebas de sensibilidad para cada uno de los
escenarios de emisiones de la amplia gama disponible. Por ello,
en el SIE GTI se utilizaron extensamente los modelos simples
para analizar los impactos de los diversos escenarios de
emisiones relativos al CO, y otros gases sobre el cambio de
temperatura de la superficie media mundial y e aumento del
nivel del mar (ver el SIE GTlI, secciones 6.3, 7.5.2y 7.5.3).

También se han utilizado modelos del clima 'y del ciclo del
carbono relativamente simples como uno de los componentes de
los modelos de evaluacion integrada (MEI). Estos modelos se
basan en laintegracion de los modelos, que simulan los proce-
sos mas criticos del sistema climético (emisiones antropdgenas,
biosfera, océanos y atmdsfera), y se emplean para estudiar los
impactos de varios escenarios de emisiones producidas por otras
fuentes de energia posibles, diferentes cambios del uso de la
tierra, € control de la contaminacion y las politicas de pobla-
cion. Si bien el componente climético de esos model os seintegra
mundia (por gjemplo, Wigley, 1995) o zonalmente (como en de
Haany otros, 1994), se han vinculado a una cantidad de model os
resueltos regionalmente, que abarcan un gran abanico de activi-
dades humanas y sus impactos. Uno de los MEI més avanzados
es IMAGE 2, descrito en Alcamo (1994). Este modelo calcula
las emisiones de diversos gases de efecto invernadero apartir de
laenergiay € uso delatierra; las concentraciones atmosf éricas
se calculan teniendo en cuenta la quimica atmosféricay la cap-
tacion de carbono por los océanosy labiosfera; también calcula
los cambios del climay €l nivel del mar y losimpactos sobrelos
ecosistemasy laagricultura. Dichos calcul os posibilitan ladeter-
minacion temporal de las fuerzas conductoras (incluidas las
politicas modificadas), €l cambio climético y sus impactos.
Desde € punto de vista de las politicas, €l interés de estos
modelos radica en e alcance de las simulaciones de muchos
componentes del sistema climético (ver laFigura 3).

El motivo por € que en los andlisis de politicas se emplean
model os simples, centrados en los cambios a escala mundial, es
que las respuestas de carécter preventivo que se den a cambio
climatico deberian ser de carécter colectivo, puesto que se basan
en riesgos e impactos calculados a escala mundial, y no en los
riesgos eimpactos de caracter local del pais que hayaemprendido
la respuesta. Por otra parte, se necesitan modelos resueltos a
escalaregiond, y herramientas de eval uacién de impactos especi-
ficas de regiones y sectores, para traducir los cambios de escala
mundia en impactos especificos, lo que permitira determinar €
riesgo integrado mundialmente y asociado a una magnitud y
distribucion determinada del cambio aescalamundial.







4., MODELOSCLIMATICOSSIMPLESUTILIZADOSEN EL
SEGUNDO INFORME DE EVALUACION DEL IPCC

En esta seccion se ofrecen detalles sobre los MCS utilizados en
el SIE GTI, y sobre sus médulos y las hipotesis asociadas.
Primero, se describe el calculo del forzamiento radiativo apartir
de los escenarios de emisiones, luego, se analizan las proyec-
ciones de la temperatura media mundia y, por Ultimo, las
previsiones sobre los cambios futuros del nivel del mar (como
seilustran en laFigura 4).

4.1  El componente biogeoquimico de un modelo
climatico simple — Convirtiendo las emisiones

en forzamiento radiativo

En los apartados siguientes se describen los métodos utilizados
en las simulaciones con MCS descritas en el SIE GTI para
calcular laateracion de las cantidades de gases de invernadero
y aerosoles (SIE GTI, seccion 6.3). Lasrelaciones cuantitativas
empleadas se resumen en losApéndices 1y 2.

411  Tratamiento delos gases bien mezcladosy con

tiempos de vida bien definidos

Lavelocidad con que se eliminan de laatmdsferael N,Oy los
halocarbonos es, en una primera aproximacion, linealmente
proporcional ala cantidad de gases presentes en la atmosfera.
Dicho de otra manera, cada afio se elimina unafraccion fijade
lacantidad del gas que hay a comienzo del afio, de forma que,
por gjemplo, si se duplicalaconcentracién de ese gas, también
se duplica la velocidad de eliminacion de la masa. Asimismo,
estos gases tienen un tiempo de vida largo en la atmosfera con
respecto a tiempo necesario para que se produzca la mezcla
completadebidaalos vientos, asi que su concentracion esrela-

Emisiones
antropdgenas Forzamiento mundial
ATMOSFERA
bien mezclada
Emisiones \LJ/
naturales Proceso(s) de eliminacién

« destruir el gas
e proporcional a
la concentracion

Figura 6. llustracion esqueméticadel tratamiento delos gases bien mezcla-
dos (CHy, N5O y halocarbonos) en los modelos climéticos smples. La
velocidad de eliminacion es linealmente proporcional ala concentracion en
el caso deN,O y halocarbonos, pero en e caso de CH,4 variano linealmente
con laconcentracién atmosférica

tivamente uniforme. Esto nos permite considerar la atmosfera
como una sola caja bien mezclada. El parametro méas impor-
tante es el tiempo medio de permanencia en la atmésfera de
una molécula de gas, T, que proporciona el vinculo entre la
concentracion y lavelocidad de eliminacion. En laFigura 6 se
ilustra € tratamiento de estos gases. En el Apéndice 1 se
resumen los valores numéricos de T empleados en el SIE GTI
(seccién 6.3); porque los principales procesos de eliminacion
de lamayoria de los gases se deben a reacciones quimicas, en
ese gpéndice se emplea el término Ty, -

El caso del metano (CH,) es ago mas complicado, pues T
depende de la concentracion propiamente dicha. No obstante, l1a
atmosfera se puede seguir tratando como una sola caja bien
mezclada en lo que respecta al CHy, y se pueden calcular los
cambios de concentracion si durante €l célculo se actualiza el
tiempo de vida del metano. Por €llo, laFigura 6 también es apli-
cablea CH,, siemprey cuando se tenga presente que €l tiempo
de vidavaria con la concentracion, de manera que, en este caso,
la variacion de la velocidad de eliminacion con respecto a la
concentracion es no lineal. Como se sefiala en la seccion 3.4, la
dependencia del tiempo de vida del CH, con respecto a su
concentracion se altera por las concentraciones concurrentes de
NO,, COy COV en la atmosfera, que varian mucho entre las
regiones. También es probable que las emisiones de estos gases
varien bastante con €l tiempo, pero en los calculos del ritmo de
eliminacion del CH, del SIE GTI (seccion 6.3) sesuponequelas
emisiones son constantes. Esta retroalimentacion se basa en
célculos con modelos tridimensionales, como se discute en
Osborn 'y Wigley (1994). En el Apéndice 1 se dala estimacion
actual del tiempo de vidadel CH,.

Ademas de ser eliminado de laatmdsfera por reaccion quimica,
€l metano también es absorbido por el suelo, proceso queigual-
mente se tiene en cuenta en las predicciones de la temperatura
mediamundial y el nivel del mar del SIE GTI (seccion 6.3). S
la absorcion por el suelo fuera el tnico proceso de eliminacion
del metano, el tiempo medio de permanenciaen laatmosferade
este gas seria de unos 150 afios. En el Apéndice 1 selo indica
con el término Tg g -

412  Tratamiento del didxido de carbono

A diferencia de los gases analizados en el apartado anterior, €
CO, no tiene un tiempo de vida bien definido. Esto se debe alos
diversos y complegjos procesos que intervienen en la elimi-
nacion de este gas de la atmdésfera (como se analiza en la
seccion 3.2). EnlaFigura7 seilustran los componentesy flujos
del ciclo del carbono de los modelos simples del ciclo del
carbono usados en el SIE GTI (secciones 2.1y 6.3). En dos de
estos modelos, €l de Jain y otros (1995) y el de Siegenthaler y
Joos (1992), se calculan explicitamente |os procesos de quimica
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Figura 7. Componentes del ciclo del carbono y flujos de carbono que seincluyen
habitualmente en los model os simples. El componente oceanico se puede formular
como un modelo de difusion-afloramiento, o se puede representar mediante una
funcion matemética (lamada formamente “integral de convolucion o repliegue’),
que e puede usar para repetir con bastante fidelidad & comportamiento de otros
modelos, incluidos los MCGO empleados como parte del ciclo del carbono.

oceanica y de mezcla vertical mediante un modelo de
difusion—afloramiento unidimensional o una variante de éste.
En el tercer modelo usado en el SIE GTI, €l de Wigley (1991),
se emplea una representacion matematica razonablemente
correcta de la captacion del carbono mediante un MCGO, que
fuera empleado por primeravez por Harvey (1988).

Cuando estos tres model os del ciclo del carbono se gjecutan con
las emisiones antropdgenas de combustibles fosiles, los incre-
mentos de CO, atmosférico simulados desde la revolucion
industrial se parecen alos observados. Por consiguiente, cuando
se afladen las emisiones netas debidas a la deforestacion y la
repoblacién forestal (estimadas en 1.1+1.0 GtC/afio para €l
decenio 1980; ver € SIE GTI, Tabla 2.1), se necesitan més
sumideros para evitar incrementos demasiado grandes de CO,.
Unatécnicaparacrear esos sumideros, usadaen los calculos del
SIE GTI (secciones 2.1y 6.3), consiste en especificar un efecto
de fertilizacion por CO, sobre la biosfera terrestre. Cuanto més
intensas sean las emisiones debidas a los usos de la tierra
supuestos para € pasado, tanto mayor sera € efecto de ferti-
lizacién necesario. Si a continuacion se extrapola este efecto a
futuro de alguna manera (no necesariamente en formalineal), la
concentracion de CO, previstaparael futuro seratanto mashbaja
cuanto més intensas sean las emisiones debidas alos usos de la
tierra pasados y presentes supuestos (porgue las emisiones
debidas a uso de la tierra se reduciran eventuamente). La
validez de esta extrapolacion alargo plazo es muy incierta (ver
también el SIE GTI, secciones 2.1.1y 9.2.3.2, y e SIE GTIl,
seccion A.2.3).

Como se indica en e SIE GTI (seccion 2.1) y en IPCC94
(capitulo 1), hay otros mecanismos, ademés de la fertilizacion

por CO,, con los que se podriaequilibrar el ciclo del carbono en
presencia de emisiones netas debidas a uso de la tierra. Por
giemplo, lafertilizacion por nitrogeno de partes de la biosfera
terrestre como efecto secundario de las emisiones de NO,
podrian estar causando una captacion adicional de carbono de
0.2-1.0 GtClafio (ver el SIE GTI, secciones2.1.1y 9.2.3.4). Los
cambios climéticos acaecidos en los Ultimos decenios podrian
estar forzando a la biosfera terrestre a absorber una cantidad
considerable de carbono (ver e SIE GTI, secciones 2.1.1 y
9.2.3.1). Cuando funcionan estos mecanismos, €l efecto de
fertilizacion por CO, es més débil; si no se incrementan a
mismo ritmo que el efecto de fertilizacion por CO,, la extrapo-
lacion de un efecto defertilizacion por CO, sobreestimado dara
lugar a proyecciones de concentraciones demasiado pequefias
de CO, atmosférico.

En las predicciones de la temperatura media mundial y e nivel
del mar (ver el SIE GTI, seccion 6.3), y en los calculos de la
estabilizacion del CO, (SIE GTI, seccion 2.1) también se han
dejado de lado otros procesos que podrian incidir en las concen-
traciones futuras de CO, atmosférico. En particular, no se han
tenido en cuenta: la posibilidad de aceleracion de larespiracion
de carbono de labiomasay €l suelo debida a temperaturas més
célidas (que conduce a una liberacion de CO, potencialmente
grande); €l lanzamiento de carbono a la atmosfera ocasionado
por ladestruccion de los bosgues cuando |as zonas atmosf éricas
se desplazan con demasiada velocidad; o el impacto de las
temperaturas ocednicas mas cdlidas y los cambios de circu-
lacion ocednica en la captacion de CO, por los océanos (que
pueden conducir a una liberacion pequefia o a una absorcion
adicional de CO,). (Hasta que se comprenda mejor la impor-
tancia relativa de los mecanismos alternativos de absorcion del
CO, antropdgeno, seguird siendo dificil cuantificar las incer-
tidumbres en las previsiones de CO, atmosférico). (ver el SIE
GTI, capitulos 9 y 10 para un andlisis del impacto potencia de
estos procesos sobre el ciclo del carbono).

4.1.3  Tratamiento de los gases emitidos no directamente

El ozono troposférico se produce indirectamente a través de
reacciones quimicas en las que intervienen CH,4, CO, NO, y
COV, que tienen fuentes naturales y artificiales. El calculo
correcto de la acumulacion del ozono troposférico necesita
modelos tridimensionales de la quimicay €l transporte atmos-
féricos. En las predicciones del SIE GTI (seccién 6.3) de la
temperatura media mundial y el nivel del mar para después de
1990 solo se ha incluido el aumento del ozono troposférico
asociado con concentraciones crecientes de CH, porque las
relaciones entre CO, NO, y COV y la acumulacion del ozono
troposférico son inciertas, y porque hay dudas sobre la
adecuacion de los modelos tridimensionales actuales. Se
supone que este forzamiento es directamente proporcional a
aumento de la concentracion del metano, cuyo valor en 1990 es
de 0,08 W mr2. Hasta 1990, también se incluyé el forzamiento
radiativo por ozono troposférico asociado con las emisiones
diferentes de CH,. Se supone que este forzamiento ha sido
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proporcional alas emisiones de combustibles fosiles, y que en
1990 alcanzd un vaor de 0,32 W mr2, que desde entonces se
mantiene constante. El forzamiento total de 1990 debido a los
cambios de ozono troposférico tiene una incertidumbre de a
menos + 50% (ver IPCC94, seccion 4.3.6).

También se siguen planteando problemas con los modelos
estratosféricos, que aln no son capaces de explicar bien las
pérdidas de ozono estratosférico observadas. En las predic-
ciones del SIE GTI sobre la temperatura media mundial y el
nivel del mar (seccidn 6.3) se supone que las pérdidas de ozono
estratosférico varian con la carga de cloro troposférico a la
potencia de 1,7, mas un término de carga de bromo ponderado
con respecto a cloro de un factor de alrededor de 40 actual-
mente. Entonces, se supone que el forzamiento asociado con la
pérdida de ozono estratosférico es directamente proporcional a
lapérdida de ozono, lo que conduce alarelacion entre el forza-
miento y las cargas de cloro y bromo que aparece en e
Apéndice 2. Esta relacion se calibré mediante la comparacion
del forzamiento medio mundial calculado debido a las modifi-
caciones del ozono estratosférico con célculos detallados de la
transferencia radiativa basados en la pérdida de ozono obser-
vada durante € periodo 1979-1990 (Ramaswamy Yy Otros,
1992). El forzamiento total directo debido a los halocar-
bonos en 1990, calculado con la ecuacion del Apéndice 2, es
0,27W m2,y 0,1 W m2d setieneen cuentael agotamiento del
ozono estratosférico. El forzamiento por halocarbonos de 1990
tiene una incertidumbre bastante baja (= 20%), mientras que la
incertidumbre del forzamiento asociado con el agotamiento del
ozono estratosférico es de al menos +50% (ver €l SIE GTI,
secciones 2.4.1.1 y 2.4.1.2). El cambio futuro del ozono
estratosférico que conllevalaaplicacion delarelacion deforza-
miento efectivo por carga de cloro del Apéndice 2 concuerda
muy bien con el calculado por los model os complegjos.

414  Tratamiento delos aerosoles

Las concentraciones medias mundiales de las tres clases de
aerosol han aumentado debido a las actividades humanas en un
orden de magnitud lo suficientemente grande como para tener
efectosimportantes en el clima: 1os aerosoles de sulfato (SO,) se
producen por laoxidacion delos precursores que contienen azufre
y se emiten a través de la combustion de carbén y petréleo y la
fundicion de ciertos metaes; los agrosoles de hollin (carbono
negro), se liberan directamente por la combustion de carbdn,
petréleo y biomasa; y los aerosoles organicos (distintos del
hollin), se liberan mediante la combustion de la biomasa 'y se
fabrican a partir de las transformaciones quimicas de los COV
(IPCC94, capitulo 3). Los aerosoles de polvo debidos a los
cambios de la superficie terrestre también podrian tener impactos
climaticos apreciables (ver € SIE GTI, secciones 2.3y 2.4).

Como se andliza en la seccién 3.4, la simulacion de los proce-
sos que determinan la cantidad, distribucion y propiedades de
los aerosoles en laatmosferay el calculo del forzamiento medio
mundial solo se pueden realizar mediante MCGA tridimensio-

nales. Por consiguiente, cuando se usan MCS hay que aplicar
los resultados de los MCGA para establecer un vinculo cuanti-
tativo directo entre las emisiones mundiales actuales y €
forzamiento medio actual. Porque la carga de los aerosoles
atmosféricos responde casi siempre de forma instantanea a los
cambios de las emisiones, la especificacion de un escenario de
emisiones equivale a la especificaciéon de un escenario de
concentraciones. En el SIE GTI (seccion 6.3), se supone que la
relacion entre las emisiones y la carga de los aerosoles atmos-
féricos es lineal. A pesar de que esto no es del todo cierto, €l
error introducido es menos importante que las incertidumbres
del vinculo entre la carga de aerosoles atmosféricosy el forza-
miento radiativo medio mundial. En la préctica, la carga de
aerosoles atmosféricos no se calcula explicitamente, sino que
las emisiones mundiales se vinculan directamente al forza-
miento medio mundial mediante laaplicacion delos resultados
delos MCGA (como se analiza a continuacion en 4.1.5).

En el SIE GTI (seccion 6.3) se consideran dos escenarios de
emisiones para el azufre: uno en el que las emisiones antropo-
genas se mantienen constantes a nivel de 1990 después de
1990, y otro en el que las emisiones de SO, son las especifi-
cadas en el escenario 1S92a (IPCC 1992, tablaA 3.12). En este
ultimo caso, las emisiones totales de azufre de origen humano
aumentan de 75 TgA (teragramo de azufre) en 1990 a 147 TgA
en 2100. En las predicciones de |a temperatura media mundial
y €l nivel del mar del SIE GTI (seccion 6.3), los aerosoles de
polvo no se tuvieron en cuentay se supuso que el forzamiento
radiativo asociado a los aerosoles organicos procedentes de la
guema de biomasa se escala con la deforestacion intensa hasta
1990 (fecha en que e forzamiento radiativo se estimo en
-0,2 W mr2), y que a partir de entonces se mantiene constante.

415 Calcular e forzamiento radiativo a partir de las

concentraciones

Dado que las concentraciones de |os gases de invernadero son
uniformes en todo el mundo, se puede calcular el forzamiento
radiativo directo mediante férmulas sencillas, que concuerdan
bien con los resultados de |os cél cul os detallados de la transfe-
rencia de radiacion. En el caso del CH,, también se producen
forzamientos indirectos debidos a la formacion de vapor de
agua estratosférico por oxidacion del CH,, y por los efectos
sobre €l 0zono troposférico. En e SIE GTI (seccion 6.3) se
supone que €l forzamiento por vapor de agua estratosférico
varia directamente con el forzamiento por CH,, y también que
el forzamiento por ozono troposférico debido alasemisionesde
CH, varialinealmente con los incrementos de concentracion de
ese gas (ver el Apéndice 2).

El forzamiento asociado con las modificaciones del ozono
troposférico y estratosférico varia mucho entre regiones, puesto
que los cambios de ozono presentan, por si mismos, una
variacion regional considerable (IPCC94, seccion 2.6; SIE GTI,
seccion 2.2). En e SIE GTI (seccion 6.3) se supone que
la respuesta climédtica media mundial es proporciona a
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Figura 8. Forzamiento radiativo medio mundial estimado (W m2), e
incertidumbre asociada, debido a cambios de las concentraciones de
gases de invernadero y aerosoles desde la época preindustria hasta el
presente (1992), y de la radiacion solar emitida desde 1850 hasta €l
presente. Copiadadel SIE GTI (Figura 2.16).

forzamiento medio mundial que, a su vez, se supone que esta
directamente relacionado con el cambio de la concentracion
mediamundial. Como se sefidlaen el SIE GTI (seccidn 2.2), los
cambios de ozono estratosférico provocan otros forzamientos
radiativos debido alos cambiosinducidos de la quimicatropos-
férica, y esteforzamiento indirecto podriaser el dobleo € triple
del forzamiento directo. Vistas las incertidumbres sobre las
magnitudes de estos efectos potenciales, no se han tenido en
cuenta en las predicciones de latemperaturamediamundial y el
nivel del mar deel SIE GTI. Como seindicaen laseccion 2.3.4,
la hipotesis de que la relacion entre la respuesta de la tempe-
ratura media mundial y el forzamiento medio mundial sea la
misma para O3 y CO, puede inducir a error. Ahora bien, este
error es actualmente compensado por la incertidumbre grande
(factor de 2-3) de los forzamientos por cambios de ozono
troposférico y estratosférico.

Como se analiza en la seccidon 4.1.4, el forzamiento medio
mundial por aerosoles de los modelos usados en el SIE GTI
(seccion 6.3) se basa en larelacion entre emisiones mundiales
actuales y forzamientos actuales, calculados con un MCGA
para un nimero restringido de distribuciones de aerosoles.
Dado que las concentraciones de los aerosoles atmosféricos
varian de forma directa e instanténea con las emisiones, se trata
de unarelacion implicita entre concentracion y forzamiento. Se
supone que el componente directo del forzamiento varialineal-
mente con la concentracion y, por consiguiente, con las emi-
siones, mientras que nuestra comprension de los principales
mecanismos fisicos implicados permite suponer que el forza-
miento indirecto aumenta con mas lentitud que las emisiones.
L os forzamientos medios mundiales, tanto directos como indi-
rectos, debidos a los aerosoles de sulfato tienen muchas
incertidumbres (ver el SIE GTI, secciones2.4.2y 6.3.2); enlas
predicciones del SIE GTI sobre la temperatura media mundial
y €l nivel del mar, se supone que estos forzamientos han sido
-0,3 W mr2 (de una gama de incertidumbres comprendida entre
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Figura 9. llustracion de una variante del modelo de difusion-aflo-
ramiento unidimensional, con cgjasindividuaes paralatierray el mar de
cada hemisferio, asi como hundimiento polar y afloramiento separados
para cada hemisferio. Esta variante se utilizaen el SIE GTI (secciones
6.3y 7.5.2).

-0,2y -0,8W m2) y -0,8 W m2 (de una gama de incertidumbres
comprendida entre-0,0 y -1,5 W mr2), respectivamente, y que €l
forzamiento indirecto varia con el logaritmo de la concentracién
y, por lo tanto, de la emision (Apéndice 3). Asi, a medida que
aumenta la carga de aerosoles de sulfato, se reduce €l forza-
miento indirecto con respecto al forzamiento directo.

Paraindicar laimportanciarelativa de los diferentes forzamien-
tos, en laFigura 8 se dan los valores correspondientes a 1990 y
la gama de incertidumbres asociadas indicadas en e SIE GTI
(seccion 2.4).

4.2 Convertir €l forzamiento radiativo en un cambio de

la temper atura media mundial

Con un escenario del forzamiento radiativo medio mundial, €
paso siguiente consiste en calcular el cambio climatico transi-
torio (que variacon el tiempo) resultante. Esto depende tanto de
la sensibilidad climética como de la tasa de absorcion de calor
por los océanos. En las previsiones del cambio de la tempe-
ratura media mundial (y el nivel del mar) que resultan de los
escenarios de emisiones 1S92 presentados en e SIE GTI
(secciones 6.3 y 7.5.2), se utiliza una variante del modelo de
difusion—afloramiento unidimensional (descrito en la seccion
3.1). Dichavariante, que seilustraen laFigura9, consiste béasi-
camente en dos modelos de difusion—afloramiento uni-
dimensional es conectados, uno para el hemisferio norte (HN), y
otro para el hemisferio sur (HS); se hace unadistincion entrela
tierray € mar. Laversion original de esta variante se describe
en Wigley y Raper (1992), y se modificd en e SIE GTI para
incluir diferentes sensibilidades climaticas para la tierra 'y €
océano y una velocidad de afloramiento variable (ver Raper y
otros, 1996; y SIE GTI, seccion 6.3.1). También se ofrece una
cantidad restringida de casos de nivel del mar (en e SIE GTI,
seccion 7.5.3), con € modelo oceanico bidimensiona y €
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model o atmosférico unidimensional de de Woldey otros (1995)
y Bintanja (1995), que también se presenté en la seccion 3.1.

El modelo de difusion-afloramiento (y lavariante delaFigura9)
tiene cuatro parametros clave: a) el factor de amortiguamiento
delaradiacion infrarroja, que gobierna el cambio de emision de
esa radiacion al espacio con la temperatura. Este factor incluye
los efectos de las retroalimentaciones en las que intervienen el
vapor de agua, la estructura de la temperatura atmosféricay las
nubes, que se cal culan explicitamente en |os model os compl gjos.
Porque el amortiguamiento de la radiacién infrarroja lanzada
hacia el espacio es un determinante clave de la sensibilidad
climatica, si se altera el valor de este factor se puede modificar
fécilmente la sensibilidad climatica del modelo, de forma que
concuerde con los condicionantes de las observaciones o los
resultados de otros modelos; b) la intensidad de la circulacion
termohalinica, que consiste en la sumersién del agua en las
regiones polares (con una temperatura que se prescribe en el
modelo), y en €l afloramiento en el resto del océano; c) lafuerza
de la mezcla vertical oceénica debida a los remolinos turbulen-
tos, que se representa como un proceso de difusion; d) larelacion
entre el calentamiento en las regiones polares (que no estarepre-
sentado explicitamente en €l modelo) y el calentamiento medio
mundial de la capa de superficie, que determina el cambio de la
temperatura del agua que se produce en larama de hundimiento
de lacirculacion termohalinica.

El otro modelo que se usa en las predicciones del cambio
climéaticodel SIE GTI (distinto delos MCGAO acoplados) es el
modelo climético atmdsfera—océano de de Woldey otros (1995)
y Bintanja (1995). La parte oceadnica de este modelo es un
modelo de difusion—afloramiento bidimensional, porque
contiene tanto la difusion vertical del calor como la variacion
termohalinica (a igual que el modelo de difusi6n—afloramiento
unidimensional). Este modelo tiene resolucién horizontal e
incluye parametrizaciones del transporte de calor norte—sur, asi
como representaciones sencillas de las capas de hielo marino y
de nieve sobre latierra. En este modelo no se especifica direc-
tamente la relacion entre los cal entamientos medios mundiales
polar y de la superficie, sino que viene determinada por los
cambios de transporte de calor norte-sur, la distribucion del
hieloy lanievey los flujos de calor verticales. La sensibilidad
climética tampoco esta directamente especificada, sino que se
obtiene de la interaccion de varios procesos diferentes del
modelo. Como en el modelo de difusién—afloramiento unidi-
mensional, hay que especificar directamente lamagnitud dela
variacion termohalinicadel océanoy el valor del coeficiente de
difusion vertical.

La mezcla difusiva produce un flujo de calor descendente
(desde el agua superficial més célida hacia el agua subsuperfi-
cial més fria). Por e contrario, la variacién termohalinica
produce un flujo de calor ascendente, debido a hundimiento de
las aguas polaresfriasy € afloramiento de aguas menosfriasen
otras partes, al que en este documento se denomina “flujo de
calor advectivo”. En un estado de equilibrio, el flujo de calor
neto entre lasuperficie del océano y las aguas profundas es nulo

(o sea, que los flujos de calor difusivo y advectivo se anulan
entre sf).

A medidaquelasuperficiey laatmosferase calientan en respuesta
auna perturbacion por calentamiento radiativo, aumentad flujo de
calor difusivo descendente, que tiende a frenar €l ritmo del calen-
tamiento subsiguiente de la superficie. El flujo de calor advectivo
ascendente puede aumentar o disminuir amedida que e clima se
hace més cdlido, conforme a a) € ritmo de calentamiento del
agua que se hunde en las regiones polares con respecto a la capa
superficial mediamundial, y b) loscambios develocidad del flujo
de hundimiento/afloramiento. Cuanto mayor seael calentamiento
polar especificado (o calculado) con respecto a calentamiento
medio, tanto més lenta sera la respuesta de la temperatura de
superficie mediaalaperturbacion térmica. Deformaandoga, alos
modelos de difusion—afloramiento unidimensionales y bidimen-
sionales se les puede imponer variaciones de la velocidad de
afloramiento en funcion del tiempo o del calentamiento de la
superficie, basadas en la variacion del afloramiento observado en
los experimentos realizados con MCGAOQO acoplados. Una reduc-
cion delavelocidad de afloramiento en respuestaal calentamiento
de lasuperficie tiende a demorar larespuesta de latemperatura de
lasuperficie, ya que reduce € flujo de calor neto hacia la capade
superficie. Por € contrario, una intensificacion de la variacion
termohalinica acel erarala respuesta de latemperatura de la super-
ficie, y hasta puede causar un exceso temporal de la respuesta de
equilibrio (véanse Harvey y Schneider, 1985; y Harvey, 1994).

Una tercera retroalimentacion, de menor importancia, que se
puede imponer a los modelos de difusion-afloramiento, tanto
unidimensionales como bidimensionales, es la que se da entre
el coeficiente de difusion vertical y € gradiente de temperatura
vertical. Se prevé que un aumento del gradiente de la tempe-
ratura (asociado con un mayor calentamiento inicial en la
superficie), conducird a un coeficiente de difusion mas débil
que, asu vez, permitirdun calentamiento de lasuperficie ligera-
mente més rapido. Ahora bien, esta retroalimentacion no
seincluyd en las predicciones del SIE GTI, sino que se Supuso
un coeficiente de difusion constante en la vertical y con €
tiempo.

Hay que insistir en que ni la alteracion de la relacion calenta-
miento medio mundia polar/superficie del modelo de difusion—
afloramiento unidimensional, ni la retroalimentacion entre la
temperatura de la superficie y la variacion termohalinica o €
coeficiente de difusion vertical tienen efecto aguno en la
respuesta de la temperatura de la superficie en estado de equi-
librio frente aun cambio externo del forzamiento.6 Esto sucede
porque en el estado de equilibrio no se produce ningun flujo de

6En o caso deél modelo de difusion-afloramiento bidimensiond, la
respuesta de la temperatura media mundial dependera, en menor grado,
de la perturbacion impuestaalavariacion termohal inica, puesto que esos
cambios modificaran e transporte de caor norte-sur y conducirdn a
cambios de los mantos de hielo y nieve ago diferentes de los que
ocurririan si lavariacién termohal inica se mantuvierafija.
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Figura 10. Comparacion delos cambios de temperaturamediamundial observados
entre 1861 y 1994 y los smulados con un modelo del balance de energia de
difusién-afloramiento. La gjecucion del modelo se hizo primero con forzamientos
debidos a a) solo gases de efecto invernadero, b) gases de efecto invernadero y
aerosoles, y ¢) gases de efecto invernadero, aerosoles y una estimacion de los
cambios de radiacion solar. En todos los casos, € forzamiento medio mundia por
gases de efecto invernadero de 1990 esde 2,3 W m2, de una gamade incertidum-
bresqueoscilanentre2,0y 2,8W m2, d forzamiento medio mundia por aerosoles
de 1990 esde -1,3W m2, deuna gama de incertidumbres que oscilan entre-0,2y
-2,3W m2, y unforzamiento por radiacién solar alolargo del perfodo 1861-1990
de 0,4 W m2, de una gama de incertidumbres que oscilan entre 0,1y 0,5 W m2.
Las smulaciones se efectuaron con sensibilidades climéicas de 1,5, 25y 4,5°C.
Copiadadd SIE GTI (Figura8.4).

calor neto hacia o desde el océano profundo, y la respuesta de
latemperaturamediamundial de lasuperficiey laatmésferaen
estado de equilibrio estd gobernada por € amortiguamiento
radiativo hacia el espacio. Pero estos tres factores si tienen una
fuerte influencia en el ritmo con que se alcanza el estado de
equilibrio, como se indica més arriba. Ademas, cada uno de
estos factores g erce una influencia fuerte sobre la temperatura
del océano profundo en estado de equilibrio. Por ello, cuanto
mayor sea el calentamiento de las aguas polares, tanto mayor
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sera el calentamiento medio del océano profundo. Un aumento
de la magnitud de la variacién termohalinica resultard en un
menor calentamiento del océano profundo, mientras que una
disminucion de la variacion termohalinica ocasionard un calen-
tamiento mayor del océano profundo. Por Ultimo, una reduccién
del coeficiente de difusion vertical causara un calentamiento
menor del océano profundo. Estas discrepancias del calen-
tamiento del océano profundo pueden producir diferencias
acusadas del componente de expansion térmica del aumento
medio mundial del nivel del mar asociado con un calentamiento
de la superficie determinado (ver también la seccion 5).

En ambos modelos, se supone que la respuesta de la tempe-
ratura media mundia a una perturbacion por forzamiento
radiativo depende sdlo del valor medio mundial de la pertur-
bacion, y que la sensibilidad climética es la misma, sea cua
fuere lamagnitud o direccion del forzamiento radiativo. Como
se sefidla en la seccion 2.3.4, se cree que, en lamayoria de los
casos, la dependencia de la sensibilidad climética con respecto
alamagnitud, la direccién y la naturaleza del forzamiento es
pequefia en comparacion con laincertidumbre de la sensibilidad
propiamente dicha (un factor de 3).

L as dos incertidumbres mas importantes de las predicciones del
cambio futuro de latemperaturamediamundial son lasensibili-
dad climéticay el forzamiento por aerosol es, que compensan en
parte el calentamiento debido a las concentraciones crecientes
de gases de efecto invernadero. En las Figuras 10ay b (SIE
GTI, Figura 8.4) seilustra el impacto de las hipétesis alternati-
vas sobre lasensibilidad climéticay €l forzamiento por aeroso-
les, calculado mediante un modelo de difusion—afloramiento
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Figura 11. Cambio de la temperatura media mundia después de 1990
proyectado por € modelo de difusion-afloramiento unidimensiona descrito
en la seccion 4.2 para e escenario de emisiones 1S92a, con sensibilidades
climéticas de 1,5, 2,5y 4,5°C y emisiones crecientes de aerosoles (linea
entera) o constantes después de 1990 (lineaquebrada). Copiadadel SIE GTI
(Figura 6.20).
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unidimensional. Lacomparacion con laFigura 10c muestraque
lavariabilidad solar también puede ser un contribuyente impor-
tante a los cambios de la media mundial observados en €l
pasado, y su incorporacion mejoralaconcordanciaentre el mo-
deloy las observaciones de la media mundial. El efecto de las
incertidumbres en lasensibilidad climéaticay el forzamiento por
aerosoles del cambio climatico futuro seilustraen laFigura1l
para el escenario de emisiones central del IPCC (1992), 1S92a.
En lafigura se indican los cambios de temperatura desde 1990
hasta 2100 con sensibilidades climéticas de 1,5, 2,5y 4,5°C
para los casos de aerosoles cambiantes (lineas enteras) y
aerosoles constantes (linea quebrada). El valor central de la
sensibilidad arroja un calentamiento de 2,0°C (aerosoles cam-
biantes) a 2,4°C (aerosoles constantes). La gama de calen-
tamientos ocasionada por la incertidumbre de la sensibilidad
climética es grande, y con sensibilidades mas dltas, las incer-
tidumbres relacionadas con |os aerosoles seran superiores.

Coherencia entre los componentes de |os model os
biogeoguimicosy del balance de energia

Un modelo bien integrado, en cualquier nivel de complejidad,
deberia arrojar resultados de carécter quimico (por eemplo,
CO,) y climético (por ejemplo, temperatura, nivel del mar),
obtenidos simultaneamente mediante la misma fisica cuando
sea posible. En el nivel de modelo simple, la coherencia entre
los componentes del ciclo del carbono y el balance de energia
exige, como minimo, que €l modelo para la advecciéon y la
difusion del calor sea el mismo que € utilizado para la advec-
cion y la difusion del carbono total disuelto y de otros
trazadores quimicos en la parte oceanicadel ciclo del carbono.
Ninguno de los modelos del SIE GTI tiene este nivel de inte-
gracion. Por gemplo, los resultados sobre latemperatura media
mundial y el nivel del mar comunicados en € SIE GTI
(secciones 6.3, 7.5.2 'y 7.5.3) se basan en modelos del ciclo del
carbono y del clima simples de modalidad auténoma. Lainte-
gracion de estos dos componentes podria revestir importancia
en los casos en que se producen cambios considerables de la
intensidad de la circulacién termohalinica (por gemplo, la
velocidad de afloramiento), puesto que ateraran tanto la res-
puesta térmica como latasa de captacion del carbono oceanico.
En el SIE GTI sdlo setiene en cuenta el efecto de los cambios
de afloramiento sobre la respuesta térmica. Obsérvese que, se-
gun los resultados comuni cados por Bacastow y Maier—Reimer
(1990), el impacto de los cambios de afloramiento sobre la
captacion del carbono podria ser comparativamente pequefio.

4.3  Calcular el cambio denivel del mar

Se prevé que el calentamiento mundial ocasione cambios en €l
volumen del océano a través de la expansion térmica causada
por €l flujo de calor que penetraen los océanos, lafusion delos
glaciaresy las pequefias capas de hielo (en adelante, casquetes),
y los cambios de volumen de la capa de hielo de Groenlandiay
laAntartida (ver laFigura4). En el SIE GTI (seccion 7.5.2), la

serie principal de predicciones del nivel del mar se obtuvo con
el modelo de difusion-afloramiento unidimensional descrito en
la seccién 4.2 para el calculo del componente de expansion
térmicadel aumento del nivel del mar. El cambio delatempera-
tura media mundial del aire en la superficie obtenido con este
modelo se usd para conducir un modelo conceptual simple de
los glaciares y casquetes, que tiene en cuenta el hecho de que
actuamente existe una distribucion de las altitudes y carac-
teristicas de los glaciares (Wigley y Raper, 1995). Se
consideraron diversas hip6tesis sobre la conexion entre los
cambios de latemperaturamedia mundial y los mantos de hielo
de Groenlandiay laAntartida. Se elaboro otra serie de proyec-
ciones con un modelo de difusi6n—afloramiento bidimensional
(también descrito en la seccion 4.2), combinado con célculos
més detallados de las respuestas de las capas de hielo de
Groenlandiay laAntartida (ver el SIE GTI, seccion 7.5.3). En
ambos casos, los cambios de nivel del mar resultantes son
valores medios mundiales; para obtener predicciones regionales
de los cambios de nivel del mar es preciso tener en cuenta el
movimiento vertical sobrelatierray los cambios de los vientos
y las corrientes oceanicas. Para el cdlculo de estos dos Ultimos
efectos hay que aplicar un MCGAO acoplado, como en
Gregory (1993).

En las secciones siguientes se describen brevemente los
meétodos utilizados para calcular los cambios de nivel del mar
con modelos de una y dos dimensiones, y los modelos de
glaciaresy casquetes a los que estan acoplados.

431 Célculosque comienzan con el modelo de

difusiéon—afloramiento unidimensional

El componente térmico del aumento del nivel del mar se calcula
respecto de la variacion, promediada mundialmente, del cambio
de latemperatura oceanicacon la profundidad. El pardmetro més
importante del modelo que controlard la expansion térmica
durante el siglo préximo eslasensibilidad climética del modelo,
que incide considerablemente en el flujo de calor que penetraen
el océano. Larelacion entre el calentamiento medio polar y el de
la capa de superficie, asi como el cambio de intensidad de la
variacion termohalinica también son importantes para la subida
del nivel del mar, como se analiza en la seccion 4.2, en particu-
lar para escalas temporales més largas. En los céculos del
modelo unidimensional presentado en el SIE GTlI, se supuso que
el calentamiento de | as aguas polares de hundimiento contribuye
un 20% al calentamiento medio mundial dela capade superficie,
y que lavariacién termohalinica se reduce ligeramente a medida
que se calienta el clima (como en algunos MCGAO acoplados).
El componente resultante de expansion térmica del aumento del
nivel del mar, asociado con las curvas de respuesta de la tem-
peratura de la superficie de la Figura 11 con los aerosoles
cambiantes, es 20, 28'y 40 cm para las sensibilidades climaticas
del modelode 1,5, 2,5y 4,5°C, respectivamente.

Para calcular la contribucion del hielo continental a la subida
del nivel del mar sedividieron las masas de hielo en tres grupos:
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glaciares y casguetes, manto de hielo de Groenlandiay manto
de hielo de laAntértida.

Paralos glaciares y casquetes se usd un modelo smple, querela
ciona € volumen del glaciar con los cambios de temperatura
(Wigley y Raper, 1995). Este model o tiene tres parametros impor-
tantes: a) € volumen inicid del hielo mundia (1880), que se
supuso equivalente a 30 cm de nivel del mar; b) e aumento de
temperatura minimo que, de mantenerse, causaria, alalarga, la
desintegracion de un glaciar determinado; y c¢) e tiempo de
respuestadelosglaciares. En € calculo se supuso unadistribucion
de los aumentos minimos de temperatura necesarios para la
desaparicion de un glaciar, y de los tiempos de respuesta de los
glaciares, porque en la naturaleza se da una distribucion de
tiempos de respuesta de los glaciares y de caentamientos por
temperaturacriticos. A medidaque aumentalatemperaturamedia
mundial smulada, se produce una mayor fusién de los glaciares
dentro de la distribucién del modelo. La gama de los valores de
tiempos de respuestade los glaciares y calentamientos necesarios
paraladesintegracion de un glaciar pequefio esincierta, por 1o que
se gplicaron diferentes series de hip6tesis, que se presentan en €
Apéndice 3. Las hipétesis correspondientes al caso “dto” de ese
apéndice proporcionan una contribucion a aumento del nivel del
mar relativamente grande, y las del caso “bagjo”, una contribucion
relativamente peguefia.

El volumen inicial supuesto para los glaciares y casquetes es
importante porque establece un limite superior a la subida del
nivel del mar debida a esta fuente. No obstante, €l valor correcto
de este pardmetro es objeto de dudas; enlaTabla7.1 del SIE GTI
se da un valor de 50+10 cm. La diferencia entre este valor y €
empleado en las predicciones sobre € nivel del mar elaboradas
con MCS (30 cm) pone de manifiesto la dificultad para estimar
este parametro. Los vaores del volumen inicial del hielo y otros
pardmetros se eligieron de forma que concuerden, como valor
central, con la contribucién estimada equival ente de |a subida del
nivel del mar de 1,6 cm durante e periodo 1900-1961. Las esti-
maciones de las contribuciones del pasado de los glaciares y
casguetes ala subida del nivel del mar, basadas en observaciones
directas efectuadas a lo largo del siglo pasado, tienen una incer-
tidumbre de factor dos. Esta incertidumbre obedece a varias
causss, entre las que figuran: a) diferentes intervalos de tiempo
usadosen d andlisis; b) diferencias de las superficies totales esti-
madas de los glaciares; c) datos incompletos de las regiones con
glaciares, d) aproximaciones muy generales para las retrodi-
mentacionesdindmicas; y €) no setiene en cuentael hecho deque
€l aguadefusion sevueveacongelar ni € desprendimiento delos
iceberg. El vaor central que se utiliza en este trabgo, 1,6 cm de
subidadel nivel del mar equivalente parael periodo 1900-1961, se
encuentra en el extremo inferior de la gama de estimaciones de
0,35 mm/afio con unaincertidumbre de al menos + 0,1 mm/afio a
lo largo de 1980-1990 dada en e SIE GTI (seccion 7.3.2.2). La
contribucién estimada de los glaciares y casquetes ala subida del
nivel del mar desde 1990 hasta 2100, cuando las sensibilidades
climéticasde 1,5, 2,5y 4,5°C se combinan con |os parametros de
hielo de los casos bajo, medio y ato del Apéndice 3, respectiva-
mente, son 7, 16 y 25 cm, respectivamente (una vez mas, se
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utilizan las curvas de respuesta de la temperatura de la Figura 11
con aerosoles cambiantes).

El tiempo de respuesta de los mantos de hielo de Groenlandiay la
Antértida es largo en comparacion con la escala tempora
empleadaen este trabajo, de maneraque, en arasdelasmplicidad,
se supone que la superficie de las capas de hielo son constantes, y
se desprecian los efectos relacionados con € flujo de hielo. No
obstante, |as incertidumbres son grandes, incluso las relacionadas
con & balance mésico actua. En & SIE GTI (seccidn 7.3.3.2) se
concluye quelosmodel os en uso, que utilizan los datos disponibles
hoy en dia, no pueden detectar un desequilibrio de hasta 25% entre
laacumulaciony |as pérdidas de las capas de hielo.

A efectos de modelizacion, se ha dividido e balance mésico de
ambos mantos de hielo en dos componentes (Wigley y Raper,
1993). El primero representa la ganancia o pérdida de higlo
ocasionada por € estado inicid del manto, y tiene unidades de
subida del nivel del mar de mm/afio. S e manto de hielo estaba
inicialmente en equilibrio con e climade 1880 (el tiempo inicid),
este componente serdcero; pero s no estabaen equilibrio, sino que
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todavia estaba reaccionando a un cambio de temperatura anterior,
entonces serd distinto de cero. Este componente tiene € simbolo
ABo en e Apéndice 3, donde se dan los val ores correspondientes a
los casos bajo, medio y ato de aumento del nivel del mar.

Se supone que & segundo componente es lineal mente dependiente
del cambio de latemperatura con respecto al estado inicial, y tiene
unidades de subida del nivel del mar de mm/afio/°C. Los vaores
empleados se dan en € Apéndice 3y se basan en estimaciones de
lasensibilidad de los mantos de hielo a un calentamiento climético
de 1°C, segln los célculos de los modelos de capa de higlo bi y
tridimensionales que se aplican directamente en los calculos con €
modelo de difusién—afloramiento bidimensiona (ver € SIE GTI,
seccion 7.3.3.3, y laseccion 4.3.2 siguiente). Para la Antartida, se
supone que € término dependiente de la temperatura tiene dos
sensibilidades: unaparael balance mésico (que es negetivo), y otra
que representa lainfluencia de una posible inestabilidad del manto
de nieve de la Antértida occidental. Dados los conocimientos
actuaes, esta claro que, s bien  manto de hielo de la Antartida
occidental ha tenido una historia muy dinamica, no es posible
todaviarealizar laestimacion de un posible colapso durante el siglo
proximo (ver e SIE GTI, seccion 7.5.5). Ene modelo seincluyeun
valor pequefio (basado en MacAyeal, 1992), parareconocer laposi-
bilidad de una contribucién procedente de esta fuente.

En el periodo hasta 1990, |os cambios de capa de hielo son conduci-
dos por los cambios de la temperatura media mundia de la
superficie calculados por € modelo. Pero parae futuro, se usa un
caentamiento por temperaturade 1,5 veces € calentamiento medio
mundia desde 1990 para conseguir otros cambios del manto de
hielo de Groenlandia. El factor de 1,5 se basa en larespuesta estival
regional sobre Groenlandia obtenida con MCGAO acoplados. Las
contribuciones a aumento de nivel del mar calculadas para €
periodo 1990-2100 son 1, 6 y 14 cm para Groenlandia, y -9,-1y
8 cm paralaAntartida, cuando las sensibilidades climéticas de 1,5,
2,5y 4,5°C se combinan con los parametros de hielo de los casos
bajo, medio y alto, respectivamente.

S cada unade |as contribuciones descritas se concatenan, de forma
que maximizan el aumento general del nivel del mar (o sea, cuando
la contribucion “bgd de un componente se combina con la
contribucion “bgjd’ de otro, y andlogamente paralas contribuciones
“dtas’), € aumento modelizado del nivel del mar desde 1880 hasta
1990 es 2-19 cm s € calentamiento durante este periodo es de
0,5°C, con un valor centra de unos 10 cm. EnlaTabla7.7 ddl SIE
GTI sedaunagamade-19 cm hasta 37 cm, basadaen lasintessde
los resultados de los modelos y as observaciones. La gama de este
documento se ha disefiado para que seamenor queladelaTabla7.7
del SIE GTI porque, dado que los limites superiores o inferiores de
los diversos factores estén concatenados, |as probabilidades asocia-
dasconloslimites delagamaresultante devienen muy pequefias. La
gamade 2 a19 cm empleada en este documento se puede comparar
con la de 10 a 25 cm basada en los datos de maredmetro, que
también se ofrecen en laTabla 7.7 del SIE GTI. Si bien los valores
de maredmetro y los modelizados se superponen, persiste €l proble-
ma de reconciliar los datos del pasado, 1o que hace que las
incertidumbres de las predicciones futuras sean més acusadas.

En la Figura 12 se dan los resultados netos de cada una de las
contribucionesal nivel del mar parael periodo 1990-2100 con las
curvas de respuesta de latemperaturadelaFigurall. Comoenla
Figura 11, los resultados corresponden alos dos casos de agroso-
les de la seccion 4.1.4. La combinacion de los parametros de fu-
sion del hielo bgjos, mediosy altos con las sensibilidades climati-
casbgjas, mediasy altas, respectivamente, arrojaaumentos totales
del nivel del mar de 20, 49y 86 cm, respectivamente, parael caso
delas emisiones crecientes de agrosoles, y de 23, 55y 96 cm para
€l caso de las emisiones constantes de aerosoles. En laFigura 13
semuestran las contribuciones de cada componente ala subidadel
nivel del mar correspondientes alos parametrosdefusion del hielo
del caso medio y lasensibilidad climéaticamedia (2,5°C).

4.3.2  Cdlculos que comienzan con el modelo de

difusién—afloramiento bidimensional

El segundo conjunto de célculos del aumento del nivel del
mar utilizado en el SIE GTI (seccion 7.5.3) también se basaen
la suma de las contribuciones de la expansion térmica del
océano, lafusion delosglaciaresy los casguetes, y 1os cambios
de las capas de hielo de Groenlandia y la Antértida. Pero los
procedimientos de célculo de las aportaciones de estos compo-
nentes difieren de las descritos més arriba en varios aspectos
importantes.

El componente de expansidn térmica se calculacon un modelo de
difusion—afloramiento bidimensiona (de Wolde y otros, 1995),
que se aplica por separado alas cuencas del Atlantico, Pacifico e
indico, y se acoplaaun modelo atmosférico integrado zonalmen-
te (este-oeste) (Bintanja, 1995). Ademas de calcular € compo-
nente de expansion térmica de la subida del nivel del mar, este
model o atmdsfera—océano acoplado calculalos diversos cambios
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Figura 14. Contribucionesindividualesa caso MEDIO de subidadel nivel
del mar para e escenario de emisiones 1S92a y calculadas mediante el
modelo de difusin-afloramiento bidimensional descrito en laseccion 4.3.2.
Copiadadel SIE GTI (Figura7.11).
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de latemperaturadel aire en la superficie, que varialatitudina y
estacionalmente. A su vez, estos cambios se usan como entrada de
los modelos de glaciar, casquete y capa de hielo.

L os estudios de glaciares bien observadosindican quelos glacia-
res de un clima més hiimedo son mas sensibles alos cambios de
la temperatura ambiente que los de las regiones secas. Esto
obedece a que la distribucion area—€levacion es diferente, y la
retroalimentacién por albedo es més eficaz paralos glaciares que
tienen precipitaciones de nieve intensas. Por consiguiente, a
efectos del calculo de la respuesta de los glaciares al cambio
climatico, todos los glaciares y casquetes de la Tierra se colo-
caron en una de 100 regiones, cada una caracterizada por la
intensidad de la precipitacion y la zona glaciarizada correspon-
dientes a presente. En cada region, la sensibilidad del balance
mésico del glaciar alos cambios de temperatura depende de la
precipitacion media anual (ver Oerlemansy Fortuin, 1992). Los
célculos del modelo comienzan en 1990, a pesar de que hoy en
dialamayoria de los glaciares no estan en equilibrio. Para tener
en cuentala pérdida de espesor observada actualmente en varios
glaciares, las predicciones de las contribuciones de glaciares y
casguetes a cambio de nivel del mar incluyen una tendencia
constante a largo plazo de subida del nivel del mar de
0,5 mm/afio, que es coherente con las observaciones.

Las contribuciones & nivel del mar de los mantos de hielo de
Groenlandia y la Antartida se estiman con modelos del flujo de
hielo dinamicos. En el caso de Groenlandia, se usaun modelo bidi-
mensiona (latitud-ongitud), con una resolucion horizontal de
20 x 20 km (Cadee, 1992), y parala Antértida, un modelo de capa
de hielo tridimensional, con una resolucion horizontal de 20 kmy
14 capas (Huybrechts, 1992; Huybrechts y Oerlemans, 1990).
Ambos model os se fuerzan mediante |os cambios de temperaturade
promedio zonal producidos por € modelo climético atmosfera-
océano acoplado. En € caso de Groenlandia, latasa de acumulacion
Se mantiene constante respecto a la estimada para e presente, que
se basa en observaciones (Ohmuray Reeh, 1991), y los cambiosde
velocidad de fusion se calculan con un modelo simple del balance
de energia de la superficie (van de Wal y Oerlemans, 1994). Los
calculos del modelo empiezan en 1990, fecha en que se supone que
el manto de hielo de Groenlandia estabaen equilibrio. En el caso de
la Antartida, una combinacion de observaciones y teorias sugiere
que la tasa de acumulacion deberia aumentar con los incrementos
de temperatura, de forma proporciona ala capacidad de retencién
de humedad del aire sobre laAntértida. Por ello, latasa de acumu-
lacion sobre la Antértida se obtiene de valores estimados
observados actualmente, y luego se aumentaen proporcion a incre-
mento de la presion del vapor de agua saturado en la aimdésfera de
laAntértida a medida que se calientael clima. Laablacion (fusion
del higlo) en la Antértida no tiene mucha importancia. El estado
inicial de la capa de hielo se obtuvo por integracion del modelo de
capa de hielo durante los dos Ultimos ciclos glaciales (que abarcan
cas 200.000 afios). Aunque este g ercicio indicaque hoy en diahay
un balance masico negativo alargo plazo, esto no seincluye enlas
predicciones delacontribucion delaAntartidaa aumento del nivel
del mar debido alagranincertidumbre delosresultados; las predic-

ciones de la contribucion de laAntértida alos cambios de nivel del
mar se calculan como la diferencia entre pasadas del modelo con'y
sin forzamientos por gases de efecto invernadero y aerosoles.

Como en los cdculos presentados en la seccidn 4.3.2, puede haber
una amplia gama de valores de entrada para € modelo, que arrojan
diversos valores del nivel del mar. Ahorabien, los valores estimados
medios, 0 “mejores’, que se obtienen en este caso difieren en mucho
de los resultados medios de la seccion 4.3.1. Los resultados obte-
nidos en esta seccion se muestran en laFigura 14, y hay que compa-
rarlos con los de la Figura 13. La diferencia mayor estriba en la
contribucion de la expansion térmica a nivel del mar, seguida de la
diferencia de la contribucion de la Antéatida. Si bien cuando se
publico € SIE GTI no se habian resuelto satisfactoriamente los
motivos de estas diferencias, si seidentificaron varias diferencias de
las caracteristicas de los modelos (ver € SIE GTI, seccidn 7.5.3.2).
Entre las diferencias que pueden revestir importanciaparael compo-
nente de expansion térmica del aumento del nivel del mar figuran: 1a
resolucion meridiona del modelo bidimensiond; laformaen quelos
diferentes model os formulan el intercambio de calor entre laatmos-
feray los océanos; la ausenciadel hielo marino del modelo de difu-
sién-afloramiento; diferentes sensibilidades climéticas (2,5°C parael
caso medio del modelo unidimensional, 2,2°C para el modelo bidi-
mensional, no gjustable); y la manera en que se representa la varia-
cion termohalinica. En e caso de la contribucion de laAntértida, se
usan perturbaciones de la tempe-ratura diferentes para forzar e
manto de hielo, y paralos resultados presentados en laseccion 4.3.1
se emplean sensibilidades de la capa de hielo més pequefias.

4.3.3 Incertidumbresde las proyecciones del nivel del mar
Las incertidumbres del componente de expansion térmica del
cambio de nivel del mar medio mundia estén vinculadas con lasdel
cambio de temperaturade lasuperficie, porquelaexpansion termal
secalculaapartir delavariacion del cambio de latempe-ratura del
océano con la profundidad. Para sensibilidades climéticas que
oscilan entre 1,5y 4,5°C, laincertidumbre de la expansién térmica
es de un factor de dos aproximadamente a lo largo del siglo
proximo. Las incertidumbres mas importantes del calculo de la
contribucion del hielo sobre tierra a la subida del nivel del mar a
partir del cambio de latemperaturamediamundia son: ladistribu-
cion regional de los cambios de temperatura; €l volumen inicial de
losglaciaresy casquetes, y su sensibilidad frente alos aumentos de
temperatura; y €l estado incia del balance de las capas de hielo de
Groenlandia y la Antartida y su sensibilidad a los aumentos de
temperatura. Por consiguiente, las incertidumbres de la subida del
nivel dedd mar no se pueden separar de las incertidumbres del
cambio de |la temperatura media mundial. Téngase en cuenta que
los cambios de acumul aci6n también afectaran el volumen de hielo
en tierra. Para los glaciares y casquetes y la capa de hielo de
Groenlandia se supone unaacumul acién constante, mientras que se
supone que la acumulacién de la capa de hidlo de la Antartida
aumenta a medida que sube la temperatura. Por ello, se ofrecen las
Figuras 11y 12 para mostrar las incertidumbres de la temperatura
y € aumento del nivel del mar.




5. COMPARACION DE LOSCAMBIOS DE TEMPERATURA DE LA SUPERFICIEY DE
EXPANSION TERMICA DEL OCEANO SIMULADOSPOR MCGAOY MCS

Los MCS se han utilizado, y se seguiran utilizando, para anali-
zar el significado, a escala mundial, de los escenarios de
emisiones o |os supuestos sobre |as propiedades de |os compo-
nentes de cada modelo. Por ello, resulta pertinente comparar las
predicciones de latemperatura mediamundial y el nivel del mar
simuladas con modelos de difusion—afloramiento uni y bidi-
mensionales, por una parte, y con MCGAO, por otra.

En la Figura 15 se comparan los cambios de la temperatura
media mundial del aire en la superficie simulados mediante
varios MCGAOQ diferentes con el simulado por un modelo de
difusion-afloramiento unidimensional de una sensibilidad
climética con duplicacién de CO, de 2,5°C, y e simulado por
un modelo climatico bidimensional (cuya sensibilidad esté4
fijada a 2,2°C). En gran medida, la distribucion de los resulta-
dos de los MCGAO se puede explicar por las diferentes
sensibilidades climaticas de los model os, que oscilan entre 2,1
y 4,6°C. Téngase en cuenta que la variabilidad anua de la
respuestade los MCGAO no esta presente en larespuestadelos

MCGAO acoplados
GISS (K) |
CSIRO (d)
MRI (p)
UKMO (t1)
UKMO (t2) b
GFDL (j)
BMRC (a)
UKMO (s)
NCAR (r)
COLA (c)
Modelos Bal. Energia 1--D (BE-UD)
Seccion 6.3

Seccion 7.5.3
_1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
0 20 40 60 80 100
Afios desde el comienzo del experimento

Cambio de la temperatura mundial (°C)
N

Figura 15. Comparacion del cambio de la temperatura media mundial del
are en superficie smulado por diferentes MCGAO (con sensibilidades
climéticas que van de 2,1 a 4,6°C), & modelo climético de difusion—
afloramiento unidimensional (sensibilidad climética de 2,5°C) y & modelo
de difusion-afloramiento bidimensional (sensibilidad climética de 2,2°C),
conducidos, en cada caso, por un aumento de la.concentracion de CO, de 1%
(compuesto) por/afio. Copiadadel SIE GTI (Figura6.4).

MCS, que aumenta gradual mente pero que, en los demas aspec-
tos, es similar a la respuesta MCGAO. La comparacion entre
las Figuras 15 y 11 ilustra la destreza de los modelos de
difusion—afloramiento paraabarcar los resultados de lamayoria
de MCGAO cuando se utiliza una gama de valores para la
sensibilidad climética.

La Figura 16 es otro gemplo de comparacion entre los
MCGAOQ y los MCS de comportamiento dependiente del tiem-
po; se comparan |os cambios de temperaturamediamundial del
MCGAO del Laboratorio geofisico de dinamica de fluidos
(GFDL) y del modelo climético de difusion—afloramiento;
ambos modelos son conducidos por diversas tasas de incre-
mento de la concentracion de CO, atmosférico (ver el SIE GTI,
seccion 6.3.1). Para asegurar una comparacion valida, la sensi-
bilidad climética del MCS se fijé a la del valor del modelo
GDFL: 3,7°C. No se cambio €l valor de ningln otro parametro.
El valor del coeficiente de sensibilidad tierra/locéano (1,3),
elegido en base a los resultados de otros MCS (Raper y otros,
1996), es semejante a del modelo GFDL. Se hizo que lacircu-
lacién termohalinica del MCS variara con el calentamiento de
la superficie para aproximarla lo suficiente a la variacion del
modelo GFDL (Manabe y Stouffer, 1994). Se observa que las

3.0

25F 4.0"/'ﬁ/aﬁb

!

0.25%/afio
20F

15

Cambio de la temperatura mundial (°C)

1.0

0.5 | i

L L L
0 50 100 150 200 250
Afios desde el comienzo del experimento

300

Figura 16. Aumento de latemperatura media mundia del aire en superfi-
cie calculado por € MCGAO GFDL (lineaentera) y el modelo climéatico de
difusién-afloramiento unidimensional con una sensibilidad por duplicacion
de CO, de 3,7°C. Se muestran resultados para |os casos con incrementos
anuales delaconcentracion de CO, atmosférico de 0,25, 0,5, 1, 2'y 4%/afio.
Copiadadel SIE GTI (Figura6.13).
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Figura 17. Comparacion delos resultados del MCGAO de Manabey Stouffer (1994) y del modelo de difusi6n-afloramiento unidimensional paralos casos
en que la concentracion de CO, atmosférico aumenta 1%/afio (compuesto) hasta que la concentracion se duplica o cuadruplicay, a continuacion, se estabi-
liza. @) Temperaturamediamundia del aire en superficie, b) Aumento del nivel del mar debido alaexpansion térmica. Copiadadel SIE GTI (Figura6.17).

respuestas de la temperatura de la superficie concuerdan bien
con una amplia gama de forzamientos.

Como dltimo gjemplo de la destreza del modelo de difusion—
afloramiento unidimensional para repetir los resultados de los
MCGAO, en laFigura 17 se comparan los cambios de la tempe-
ratura media mundia y la expansion térmica oceanica obtenidos
paralas simulaciones de estabilizacién con duplicacion y cuadru-
plicacion de CO, de Manabey Stouffer (1994) con los resultados
del modelo unidimensional. En e caso 2xCO,, & acuerdo esexce-
lente para los resultados de la temperatura media mundia y la
expansion térmica. Parael caso 4xCO,, e modelo unidimensional
da como resultado un caentamiento menor y una expansion
mayor, lo queimplicaquee flujo de calor hacialas capas profun-
das del océano es mayor que el de MCGAO.

Raper y Cubash (1996) hicieron otras comparaciones con el
MCGAOQ del Ingtituto Max Plank (MPI) descrito en Cubash y
otros (1992). Cuando se gjusté la sensibilidad climatica para
obtener una concordancia razonable entre los dos model os con

respecto alatemperatura, la estimacion delaexpansién térmica
del MCS es mayor que la del MCGAO. Una vez mas, esto
implicaque € flujo de calor que penetra en el océano utilizado
en el modelo unidimensional es mayor que el empleado en este
MCGAO particular. Cuando se publicéd € SIE GTI, no se ex-
plicé e motivo de esta situacion. Téngase en cuenta que,
cuando €l flujo de calor hacia el océano es mayor (menor), €
cambio de latemperatura de la superficie es menor (mayor), y
la expansion térmica es mayor (menor) (Harvey, 1994).

Resumiendo, es posible usar MCS para replicar el compor-
tamiento de un gran abanico de MCGAO complegjos. La
destreza de los MCS para abarcar la gama de resultados que se
obtienen con MCGAO diferentes reviste més importancia que
la destreza para replicar e comportamiento de cualquier
MCGAQO. Por ello, los MCS son una herramienta conveniente y
de célculo rapido aplicable alos andlisis de escenarios y sensi-
bilidades, en los que se necesita una gran cantidad de pasadas
del modelo paratratar los diferentes escenarios de emisionesy
las incertidumbres inherentes de los MCGAO.
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Apéndice 1

Resumen de los métodos utilizados para calcular las concentraciones de gases de efecto invernadero en el SIE GTI (capitulo 2y
seccion 6.3) y en el documento técnico del |PCC sobre estabilizacion de los gases de efecto invernadero (IPCC TP STAB, 1997).

Constituyente Método para calcular la concentracion

CO, L a concentracion depende de los flujos netos entre varios depositos de carbono
gue se representan en los modelos.

CHy Modelo de unacaja, dC/dt = BE - C (114, + L/Tgy)

T4m €S unafuncion de la concentracion de metano y de las emisiones de CO, NO,, y
VOCs*. tatm = 9.08 afios en 1990 y 74,4, = 150 afios

N,O Modelo de una caja, dC/dt = RE - C/14,
T,tm SE prescribe a 120 afios

CEC-11 Igual que para N,O, con Ty, = 50 afios

CFC-12 Igual que para N,O, con T, = 102 afios

HCFC22 Igual que para N,O, con T, = 13.3 afios
HCFC134a Igual que para N,O, con T, = 14 afios

Otros halocarbonos Tratados explicitamente como CFC-11, gas por gas
Vapor de agua estratosférico Concentracion especificada no explicitamente®
Ozono troposférico Concentracion especificada no explicitamentet
Ozono estratosférico Concentracion especificada no explicitamente®
Aerosoles de sulfato Concentracion especificada no explicitamente®
Aerosoles de la quema de biomasa Concentracion especificada no explicitamente™®

En €l texto supra, C representa la concentracion atmosférica del gas correspondiente, E |a tasa de masa de la emision por afio, B a,,
un factor que convierte de masa a concentracion, y Ty, , € tiempo de vida medio de una molécula del constituyente en la atmésfera
al tener en cuenta la eliminacion quimica. En el caso del metano, se da otro proceso de eliminacion a través de la absorcion por €
Suelo, y Tq a0 €S € tiempo de vida medio que tendré una molécula de metano cuando la absorcién por el suelo es el Unico proceso de
eliminacion.

*COV = compuestos organicos volétiles

* El forzamiento radiativo se calcula directamente a partir de las emisiones o de las concentraciones de algunos gases, como seindicaen
el Apéndice 2.




Apéndice 2

Dependenciafuncional del forzamiento por gases de efecto invernadero y aerosoles utilizado en el SIE GTI (seccién 6.3) eIPCC TP STAB
(1997). Como seandizaen €l texto, algunos términos de forzamiento, asi como las emisiones de azufre naturales y antropégenas de 1990,
tienen incertidumbres considerabl es. AQCHA—puro es el forzamiento por metano antes de aplicar la correccion de solapamiento con N,O.
C(t) y e(t) serefieren alas concentraciones y emisiones antropogenas del gas de que se trataen € tiempo t, mientras que C, es la concen-
tracion preindustrial. El forzamiento indirecto por agrosoles de sulfato depende de la emision natural de azufre, g4, queen el SIE GTI se
supone de 42 TgA/afo, valor mas ato que e aceptado actualmente. Si se usaun valor més bajo, se obtiene un forzamiento indirecto futuro
ligeramente inferior (por jemplo, de un término medio de 0.02 W m2 en el periodo 1990-2100) para el escenario de emisiones 1S92a).

Constituyente Método para calcular el forzamiento (W m-2)

CO, AQ = 4.37 In(C(t)/Cp)/In(2)*

CHy4 AQ = 0.036(VC(t)-VC,)-(correccion de solapamiento con N,0O)*, donde Cy C,
se expresan en partes por millardo (un millar de millones) en volumen (ppmiv),
y C,=700 ppmiv

N,O AQ =0.14 (VC(t)-VC,)-(correccion de solapamiento con CH,)*, donde Cy C,
se expresan en ppmiv, y C,=280 ppmiv

CFC-11 AQ =0.000 22 C(t)

CFC-12 AQ = 0.000 28 C(t) donde C se expresa en partes por billén

HCEC22 AQ = 0.000 189 C(t) (un millén de millones) en volumen (ppbv)

HCFC134a AQ =0.000 169 C(t)

Otros hal ocarbonos Tratados explicitamente (AQ varia con C), gas por gas

Vapor de agua estratosférico
Ozono troposférico

Pérdida de ozono estratosféricot

Aerosoles de azufre, forzamiento directo

Aerosoles de azufre, forzamiento indirecto

Aerosoles por quema de biomasa

AQ =0.05 AQcH 4puro
AQ=862x10° AQci, paralaformacion de O3 debidaalaacumulacion de CH,

AQ asociado con la formacion de O ocasionada por |as emisiones de otros
gases alcanza en 1990 un valor supuesto de 0.32 W m2, a partir de esa fecha
se lo mantiene constante debido alas incertidumbres

AQ =-[0.000 552 3 ({NCI,C;}1-7) + 3.048 ¥ (NBr;C;)]/1 000
donde C; es la concentracion (ppbv) del gasi, que contiene cloro o bromo, y NCI; y

NBr; expresan lacantidad de &omos de cloroy bromo del gasi, y lasumatoriacorres-
ponde a todos |os gases considerados (NBr; = 1 paralos dos halones considerados).

AQ = (t)/ 1990 AQir, 1990
donde AQyir 1090 = -0.3 W m2y €,999=69 TgS/afio

log(1 + 1990/ €nat

donde AQ i 1990 = -0.8 W m2y e.,,=42 TgS/afio

) AQndir, 1990

AQ = alcanza -0.2W m 2 en 1990, y a partir de entonces se mantiene constante.

* En el SIE GTI, e forzamiento se escribe 6.3In(C(t)/Cy). Laforma utilizada en este documento es un poco més transparente porque el coefi-
ciente que precede aln (C(t)/Cy) esigual a forzamiento supuesto paraladuplicacion de CO,. El forzamiento de 4.37 W m2 usado en el SIE GTI
e IPCC TP STAB (1997) tiene un exceso de aproximadamente 0.5 W m2 . Visto que en la mayoria de los resultados que se presentan en el
SIE GTI e IPCC TP STAB (1997) larespuestadel climaa unaduplicacion de CO, esté especificada directamente, este error no afectaralos resul-
tados, salvo que € efecto de calentamiento de los gases diferentes de CO, seré ligeramente més pequefio con respecto al calentamiento por O,.

+ Ver el Informe de la Primera Evaluacion del IPCC (IPCC, 1990), Tabla 2.2 para los detalles relativos a término de solapamiento.
T El forzamiento climético debido a la pérdida de ozono estratosférico no incluye los efectos de la pérdida de ozono sobre la quimica

troposférica.




Apéndice 3

Valores de los parametros del médulo de fusion del hielo descritos en el texto, y usados para obtener |as estimaciones de |0s casos

bajo, medio y alto de subida del nivel del mar en este documento técnicoy en IPCC TP STAB (1997).

Glaciaresy Groenlandia Antartida
casquetes
T AT* AB, R AB, 13y 12,
Caso (ario) ®) (mm/afio)  (mm/afio/°C) (mmy/afio) (mm/afio/°C) (mm/afio/°C)
Alto 35-65 0.6-2.5 0.0 0.5 0.6 -0.15 0.2
Medio 70-130 0.7-3.0 0.0 0.3 0.1 -0.30 0.1
Bajo 105-195  0.9-45 0.0 0.1 -04 -0.45 0.0

T esla gamade tiempos de respuesta de los glaciares y casquetes.

AT* es una gama de temperaturas minimas que determinarian la desintegracion de los glaciares y casquetes.

AB, es lasubidadel nivel del mar que causa el desequilibrio inicial de la capade hielo de Groenlandiay laAntartida

3y B; son sensibilidades del balance mésico (en términos de aumento del nivel del mar) frente alos cambios de la tempera-

turamedia mundial.

3, eslasensibilidad del balance masico medio zonal de laAntértida (en términos de aumento del nivel del mar) frente alos
cambios de temperatura debidos a la posible inestabilidad de la capa de hielo de laAntartida occidental.




Apéndice 4

GLOSARIO DE TERMINOS

Aerosol

Conjunto de particulas en suspension en € aire. Se ha asociado
este término incorrectamente a propelente utilizado en los
“vaporizadores de aerosol”.

Aerosol(es) carbonaceo(s)
Aerosol(es) que contienen carbono. (V éase también "aerosol")

Ajustedeflujo

Para evitar que un modelo de circulacion general amosferal
océano acoplado derive hacia un estado del clima irrea (por
gemplo, con temperaturas excesivamente cdlidas en la parte tro-
pica del Océano Pecifico), una solucién consistiria en aplicar
ciertos términos de gjuste alos flujos de calor y precipitacion (y, a
veces, a las coerciones superficiales resultantes del efecto del
viento sobre la superficie del océano) antes de imponerlos a
océano del modelo. Este proceso se conoce como “gjuste deflujo”.

Amortiguacion radiativa

Un forzamiento radiativo positivo impuesto al sistema Tierra—
atmosfera (por gjemplo, mediante la adicion de gases de efecto
invernadero) representa un excedente de energia. Cuando esto
ocurre, latemperaturade lasuperficiey delaatmdsferainferior
aumenta e incrementa, a su vez, la cantidad de radiacion infra-
rroja que se emite al espacio, con lo que se establece un nuevo
balance de energia. EI aumento de las emisiones de radiacion
infrarroja a espacio para un aumento de temperatura dado se
denomina amortiguacion radiativa. (Véase también "forza-
miento radiativo")

Andlisisde cartera

Combinacion de actuaciones de que disponen los responsables
de politicas para reducir las emisiones o adaptarse a cambio
climético.

Bioma

Comunidad de flora y fauna presente espontaneamente en la
naturaleza (o bien, regién ocupada por esa comunidad), adap-
tada a las condiciones especificas en que se desenvuelve (por
gjemplo, unatundra).

Biomasa
Peso o volumen total de organismos presentes en un area o
volumen dados.

Biosfera marina
Término colectivo con que se designa a conjunto de organis-
MOS marinos Vivos.

Biosfera terrestre
Término que designa col ectivamente a todos |os organismos en
tierra

Cambio climético (segin el |PCC)

El cambio del clima, tal como se entiende en relacion con las
observaciones efectuadas, se debe a cambios internos del
sistema climético o de lainteraccion entre sus componentes, 0
acambios del forzamiento externo debidos a causas naturales o
a actividades humanas. En general, no es posible determinar
claramente en qué medida influye cada una de esas causas. En
las proyecciones de cambio climatico del IPCC se suele tener
en cuenta Unicamente la influencia gjercida sobre el clima por
los aumentos antropdgenos de los gases de efecto invernadero y
por otros factores rel acionados con 10s seres humanos.

Cambio climatico (segin la CMCC)

Cambio del clima atribuido directa o indirectamente a activi-
dades humanas que alteran la composiciéon de la atmosfera
mundial, y que viene a afiadirse a la variabilidad natural del
clima observada durante periodos de tiempo comparables.

Capital de equipo

Acumulacion de méquinas y estructuras de que dispone una
economia en un momento cualquiera para producir bienes o
prestar servicios. Por 1o general, estas actividades requieren una
cantidad de energia determinada, en gran medida, por el grado
de utilizacion de la méquina o estructura.

Ciclo de carbono

Término utilizado para describir el intercambio de carbono (en
formas diversas; por gjemplo, como diéxido de carbono) entre
la atmdsfera, €l océano, la biosfera terrestre y los depositos
geol Ogi cos.

Circulacion termohalina
Circulacion de los océanos en gran escaa determinada por la
densidad, y causada por diferencias de temperaturay de salinidad.

Clima

Se suele definir el climacomo el "promedio del estado del tiempo"
0, mas rigurosamente, como unadescripcion estadisticadel tiempo
en términos de valores medios y de variabilidad de las cantidades
de interés durante periodos de varios decenios (normamente, tres
decenios, segun la definicion de la OMM). Dichas cantidades son
cas siempre variables de superficie (por gjemplo, temperatura,
precipitacion o viento), aunque en un sentido masamplio e "clima’
es una descripcion del estado del sistema climético.
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CO, equivalente

Concentracion de CO, que darialugar al mismo nivel deforza-
miento radiativo que la mezcla dada de CO, y otros gases de
efecto invernadero.

Compuestos or ganicos volétiles (COV)

Cualquiera de los compuestos orgéanicos liberados a la atmos-
fera por las plantas o0 por vaporizacion de productos del
petroleo, que son quimicamente reactivosy que participan enla
quimica de la produccién del ozono troposférico. Aunque €l
metano esta incluido, estrictamente hablando, en la definicion
de COV, se suele considerar como un compuesto aparte.

Costo marginal

Costo de una unidad adicional de esfuerzo. En términos de
reduccion de las emisiones, representa el costo de reducir éstas
en més de una unidad.

Criosfera
Conjunto de nieve, hielo y permafrost de todo el planeta.

Darios de mercado

Valor de los dafios ocasionados por € cambio climatico (o por
alguin otro cambio medioambiental), cal culado tomando como base
informacion disponibley utilizable por un mercado competitivo.

Darios no de mercado

Dafios ocasionados por €l cambio climético (o por algun otro
cambio medioambiental), cuyo valor no puede determinar un
mercado competitivo por falta de informacion y/o por la
imposibilidad de actuar en base a esainformacion.

Deposicion himeda/seca

Detraccion de una sustancia de la atmaosfera, bien por lavado
junto con la precipitacion (deposicién himeda), bien por depo-
sicién directa sobre una superficie (deposicion seca).

Desarrollo sostenible

Desarrollo que cubre las necesidades del presente sin poner en
peligro la capacidad de las generaciones futuras para atender a
sus propias hecesidades.

Escalas espaciales

continental: 10 - 100 millones de kilémetros cuadrados (km?)
regional: 100 millares - 10 millones de km2.

local: menos de 100 millares de km2.

Escenario LESS (GTII)

Escenarios desarrollados parael SIE (GTII) con € fin de evaluar los
sistemas de suministro de bajas emisiones de CO, en todo el mundo.
Se hace referenciaaellos como sistemas LESS, o sistemas de sumi-
nistro de bajas emisiones (Low-Emissions Supply Systems).

Estratosfera

Region muy estratificaday estable de la atmésfera situada por
encima de la troposfera y que se extiende entre los 10 y los
15 km, aproximadamente (V éase también "troposfera’).

Evaluacion integrada

Método de andlisis que integraen un marco coherente los resul -
tados y modelos de las ciencias fisicas, biol 6gicas, econdmicas
y sociales, y las interacciones entre estos componentes, afin de
proyectar las consecuencias del cambio climéticoy las respues-
tas de politica adicho cambio.

Fertilizacion por CO,
Intensificacion del crecimiento de las plantas por efecto de una
mayor concentracion de CO, en laatmdsfera

Fertilizacion por nitrégeno

Mejora del crecimiento vegetal por deposicion de compuestos
de nitrégeno. Enlosinformes del IPCC, este concepto serefiere
generalmente alafertilizacion causada por fuentes de nitrégeno
antropégenas; por giemplo, los fertilizantes artificiales y los
oxidos de nitrégeno liberados por el quemado de combustibles
de origen fosil.

Flexibilidad “en el tiempo” y “en el espacio”

Posibilidad de elegir e momento o el lugar de una opcién de
mitigacion o de un plan de adaptacion, a fin de reducir los
costos vinculados a cambio climético.

Forzamiento radiativo

Mide en términos simples la importancia de un posible meca-
nismo de cambio climético. El forzamiento radiativo es una
perturbacion del balance de energia del sistema Tierra—atmos-
fera (en W m-2) que se produce, por ejemplo, a raiz de un
cambio en la concentracion de dioxido de carbono o en la
energia emitida por el Sol; el sistema climatico responde a
forzamiento radiativo de manera que se restablezca el balance
de energia. Un forzamiento radiativo tiende, s es positivo, a
caldear lasuperficiey, s esnegativo, aenfriarla. El forzamiento
radiativo suele expresarse como un valor medio mundial y
anual. Unadefinicion mas precisadel forzamiento radiativo, tal
como se emplea en los informes del 1PCC, es la perturbacion
del balance de energia del sistema superficie-troposfera,
dejando un margen para que la estratosfera se regjuste a un
estado de equilibrio radiativo medio mundial (véase el Capitulo
4 de IPCC (1994)). Se denomina también “forzamiento del
clima’.

Fotosintesis
Proceso metabdlico en virtud del cual las plantas toman CO, del
aire (o del agua) para constituir material vegetal, liberando O..

Funcion de costo marginal de mitigacion

Relacién entre la cantidad total de emisiones reducidas y €
costo marginal de la Ultima unidad reducida. En términos
generales, el costo marginal de la mitigacion aumenta con la
cantidad total de emisiones reducidas.

Funcién de dafio

Relacion entre los cambios del climay las reducciones experi-
mentadas por la actividad econdémica respecto de lo que seria
posible en un climainalterado.
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Gas de efecto invernadero, gas de invernadero

Gas que absorbe radiacion en determinadas longitudes de onda del
espectro de radiacion (radiacion infrarroja) emitido por la superfi-
ciedelaTierray por las nubes. El gas, a su vez, emite radiacién
infrarroja desde un nivel en que latemperatura es mas bajaque en
la superficie. El efecto neto consiste en que parte de la energia
absorbida resulta atrapada localmente, y la superficie del planeta
tiende acaentarse. EnlaatmosferadelaTierra, los gases de efecto
invernadero son, bésicamente: vapor de agua (H,0), didxido de
carbono (CO,), 6xido nitroso (N,O), metano (CH,4) y 0zono (Os).

Halocar bonos

Compuestos que contienen cloro, bromo o fltor y carbono.
Estos compuestos pueden actuar como potentes gases de efecto
invernadero en la atmésfera. Los halocarbonos que contie-
nen cloro y bromo estdn también relacionados con el
agotamiento de la capa de ozono. (Véase también "gases de
efecto invernadero")

Humedad del suelo

Agua almacenada en o sobre la superficie continental, y
disponible para evaporacion. En los modelos climéticos del
IPCC (1990) se utilizaba un solo almacén (o “cubeta’). En los
modelos actuales, que incorporan procesos del dosel y del
suelo, la humedad se entiende como la cantidad a bergada por
encimadel “punto de marchitamiento”.

I mpactos externog/exter nalidades
Impactos generados por el cambio climético (o algun otro tipo
de cambio medioambiental) que un mercado competitivo no
puede evaluar, por faltade informacion y/o por laimposibilidad
de actuar en base a esa informacion.

Intervalo de temperaturas diurnal
Diferencia entre las temperaturas maximay minima a lo largo
de un periodo de 24 horas.

Luminosidad solar
Mide la luminosidad (es decir, la cantidad de radiacion solar
emitida) del Sol. (Véase también "radiacion solar”).

M ezclado por remolinos

Mezclado causado por procesos turbulentos de pequefia escala
(remolinos). Ni siquiera los actuales modelos de circulacion
general atmdsfera/océano de mayor resolucion pueden resolver
explicitamente este tipo de procesos, razon por la cua hay que
vincular sus efectos a las condiciones de mayor escala.

Nucleos de condensacion de nubes

Particulas en suspension en el aire sobre las que se produce la
condensacion de agua en forma liquida, y que pueden conducir
alaformacion de las gotitas de las nubes.

Opciones de mitigacion “sin pesar”

Son aguellas opciones de mitigacion cuyos beneficios (por
giemplo, costos de energia reducidos, 0 menores emisiones de
contaminantes locales/regionales) igualan o superan a sus

costos sociaes, sin contar los beneficios que reportaria la miti-
gacion del cambio climético. Se alude también a ellas como
“medidas siempre aceptables’.

Parametrizacion

En la modelizacion del clima, técnica empleada para represen-
tar aquellos procesos que no es posible resolver ala resolucién
del modelo (procesos a escala subreticular) mediante las rela
ciones entre el efecto de dichos procesos promediado en areay
el flujo amayor escala.

Periodo de vida

En términos generaes, € periodo de vida es e promedio de
tiempo que un &omo o molécula permanece en un depdsito
dado (por gjemplo, la atmosfera, o los océanos). Conviene no
confundir con el tiempo de respuesta de una perturbacion de la
concentracion. El CO, no tiene periodo de vida Unico.

PIB
Producto interior bruto. Valor de todos los bienes y servi-
cios producidos (o consumidos) dentro de las fronteras de un
pais.

Principio precautorio

Evitacion de una solucion irreversible por haber sido incorrec-
tos | os supuestos en que estaba basada, en favor de otra solucién
aprimeravista peor pero reversible.

Radiacién infrarroja

Radiacion emitida por la superficie de la Tierra, la atmaosferay
las nubes. Es conocida también como radiacion terrestre o
radiacion de onda larga. La radiacion infrarroja tiene un espec-
tro (es decir, una gama de longitudes de onda) distintivo, deter-
minado por la temperatura del sistema Tierra-atmoésfera. El
espectro de laradiacion infrarroja es, en la préctica, diferente a
de laradiacion solar o de onda corta, debido ala diferencia de
temperaturas entre el Sol y €l sistema Tierra—atmoésfera. (Véase
también "radiacién solar")

Radiacion solar

Radiacion emitida por el Sol. Se denomina también radiacion
de onda corta. Laradiacion solar tiene un espectro (es decir, una
gama de longitudes de onda) caracteristico, determinado por la
temperaturadel Sol. El espectro de radiacion solar esen laprac-
ticadistinto del de laradiacion infrarroja o terrestre, a causa de
la diferencia de temperaturas entre el Sol y el sistema
Tierra—atmoésfera

Recur sos de combustible de origen fosil

Cantidad de combustible de origen fosil que supuestamente
existe y que seria recuperable basandose en un escenario expli-
cito de condiciones econdémicas y de capacidades de operacion
futuras.

Regla derefutabilidad
La ciencia actual reconoce gque no es posible demostrar 1a ver-
dad absoluta de una hipétesis 0 modelo, ya que siempre existe



