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La data Paleo climática muestra que el clima de la Tierra es  muy sensible a forzamientos globales.  Feedbacks o retro alimentaciones positivas son predominantes.  Esto permite al planeta entero  de “latiguear” entre estados del clima. Una retro-alimentación, la ‘sacudida de albedo’ propiedad del agua como sustancia, provee de un mecanismo de disparo poderoso. Un forzamiento del clima que sacuda el albedo de una porción suficiente de una placa de hielo puede desencadenar un cataclismo. La corteza de Hielo y la inercia del océano proveen solo un moderado retardo a la desintegración de las capas de hielo y un detonante adicional del calentamiento global. 
Las emisiones recientes de GEI Gases de Efecto Invernadero, peligrosamente acercan a un cambio del clima dramático, que puede correr fuera de nuestro control, con grandes daños para la humanidad y otras criaturas. Los contenidos atmosféricos de dióxido de (CO2) Carbono  son el mayor forzamiento hecho por el hombre, pero otros constituyentes traza son importantes.  Solo intensos y simultáneos esfuerzos para frenar las emisiones de CO2  y reducir los otros forzamientos  no-CO2 ,  pueden mantener el clima dentro o cerca del rango de los millones de años pasados. El mas importante de los forzamientos no-CO2 es el metano (CH4),   el causa el 2do  mayor forzamiento GEI hecho  por el hombre al clima, y es la principal causa del incremento del ozono (O3) en la troposfera. Quien es el  3er mayor forzamiento  GEI, el Oxido Nitroso (N2O) también debe ser foco de esfuerzos de mitigación del clima. 
El Carbón Negro (tizne, hollin) tiene un alto potencial de calentamiento global  (~2000, 500, y 200

para 20, 100 y 500 años, respectivamente) y demanda mayor atención. Algunos forzamientos son especialmente efectivos en altas latitudes, así que esfuerzos concertados  para reducir sus emisiones todavía  pueden “Salvar el Ártico”, a la par que tener mayores beneficios para la salud humana, la productividad en agricultura, Y el ambiente global

.

Palabras claves: Cambio del clima, Ártico, gases traza
1. Introdución
Los gases traza atmosféricos han jugado un rol líder en el cambio del clima a través de la Historia. Ya que la data empírica en la historia de los gases traza  provee información invaluable acerca de la sensitividad del clima. La historia del clima terrestre también provee nuestra mayor indicación del nivel de calentamiento global que pueda constituir  “interferencia peligrosa”  con el clima.  La  data empírica, filtrada por un calculo apropiado, implica que el control de los gases traza debe jugar un rol crítico para preservar un planeta que  semeje aquel en el cual  la civilización se desarrollo. 

.

2.  Sensibilidad del Clima

Nuestro énfasis es en el planeta Tierra como un todo. Debemos prestar atención a posibles reorganizaciones dinámicas del océano y la circulación de la atmósfera, que pueden tener efecto global, y causar grandes cambios regionales. Tales reorganizaciones también pueden hacer difícil determinar el cambio global a partir de medidas en un número pequeño de lugares. 
 Aunque  los forzamientos globales del clima evocan una clara respuesta global, que puede ser de importancia suprema. 
(a) datos Antárticos
Registros del cambio del clima del pasado hace cientos de miles de años  traen una generosa información acerca de la sensibilidad del Clima. Aquí usamos datos de Temperaturas Antárticas  de Vimeux et al. (2002) deducidas de un núcleo de hielo extraido cerca de  Vostok (Petit et al. 1999),  a unos 1000 km  del Polo Sur. Aunque un amplio registro Antártico se ha obtenido (EPICA 2004), las temperaturas de  Vimeux et al. (2002) son corregidas  por variaciones del clima debido a las regiones fuente de vapor, y el registro es suficientemente largo para ajustarse con registros del nivel del mar de Siddall et al. (2003).
La curva roja en la figura 1 es la temperatura Antártica basada en el núcleo de hielo de Vostok, el tiempo corre de izquierda a derecha.  El Holoceno es el periodo cálido  (“interglacial”) corriente, ahora de  casi 12,000 años de duración.  Este registro del clima revela repetidos períodos irregulares  de enfriamiento de cerca de 100.000 años, terminados por calentamientos rápidos de alrededor de 10°C en el antártico. Las grandes oscilaciones de la temperatura ocurrieron casi con sincronía a través del planeta. La amplitud de estas oscilaciones de la temperatura es típicamente 3-4°C en regiones tropicales del océano (según lo revelado por la composición  isotópica de las criaturas microscópicas que vivieron cerca de la superficie del océano, cuyas cáscaras se preservan en sedimentos del océano), sobre 5°C en promedio global, y 10°C cerca de los polos
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Figura 1. Temperatura antártica (escala izq.) de la base del hielo de Vostok (Vimeux et al. 2002) y del forzamiento global del clima (escala derecha) debido al CO2, al CH4 y al N2O. El punto cero del flujo está fijado en  1850 cantidades de gas especificadas por Hansen y Sato (2004). El punto cero de la temperatura es el valor "actual" del núcleo de hielo de Vostok (Vimeux et el al. 2002). Se escogió el cociente de las escalas de temperatura y flujo (3.02°C por W/m2) de manera que sus desviaciones estándar son iguales en la figura
La misma base del hielo de Vostok que define la temperatura antártica pasada, también revela la historia de los gases atmosféricos duraderos. Las burbujas de aire son atrapadas mientras que las nevadas anuales la cubren desde arriba y comprimen gradualmente en el hielo. Los Registros de Vostok (Petit et el al., 1999) de los dos GEI principales, CO2 y CH4, se han demostrado muchas veces y no se repiten aquí. El registro del tercer GEI duradero principal, N2O, no se preserva tan bién debido a, reacciones con la materia orgánica en las partículas de polvo que también se atrapan en el hielo. Sin embargo, la amplitud del cambio glacial inter-glacial de N2O se establece de casos cuando la cantidad del polvo era pequeña (Spahni et al. 2005).

Debido a que el forzamiento del clima de N2O es una fracción pequeña del GEI total que fuerza, y porque  son similares las variaciones  en el tiempo del N2O, donde fueron disponibles, a las del CO2 y de CH4, es posible reconstruir exactamente el forzamiento del clima causado por la suma de los tres GEI duraderos. 

Unas palabras de explicación sobre forzamientos del clima es necesaria. El forzamiento es un cambio impuesto al balance energético del planeta con el espacio. La medida técnica más común del forzamiento (Hansen et al. 1997; IPCC 2001) es el Forzamiento ajustado, Fa

El Fa es el desequilibrio, causado por el agente que fuerza, entre la energía solar absorbida por el planeta y la emisión termal al espacio, medido después de que la temperatura estratosférica se ajuste a la presencia del agente. Sin embargo, es útil explicar el hecho de que algunos agentes que fuerzan tienen mayor “eficacia”  que otras para cambiar temperatura global, especialmente cuando los efectos indirectos del agente de forzamiento son incluidos (Hansen et al. 2005a).
Así CH4 tiene eficacia ~1.4, es decir, causa  40% más cambio de temperatura que el forzamiento del CO2 de la misma magnitud (en masa), y sobre todo porque el crecimiento de CH4 causa un aumento del O3 de la troposfera y de H2O estratosférico. El forzamiento eficaz, FE, debido a los tres GEIs duraderos, mostrado en el cuadro 1, es 
FE = 1.15 [ Fa (CO2) + 1.4 Fa (CH4) ], (1) 
donde el Fa para el CO2 y CH4 se obtiene de expresiones analíticas de Hansen et   al. (2000). 
El factor 1.4 considera la eficacia de CH4. El factor 1.15 considera aproximadamente el forzamiento del N2O, pues el forzamiento glacial-interglacial de N2O es el ~15% de la suma de los forzamientos glacial-interglaciales por CO2 y CH4.
El cuadro 1 revela la correspondencia notable de la temperatura de Vostok y el forzamiento  global del clima por GEI. El cambio de temperatura parece conducir generalmente a los cambios del gas por típicamente varios cientos de años, según lo discutido abajo e indicado por el diagrama de la correlación a la derecha. Esto sugiere que un  clima caliente genera un lanzamiento neto de estos GEIs por el océano, los suelos y la biosfera. Los GEIs son así un amplificador de gran alcance del cambio del clima, comparable a la realimentación superficial por albedo, según lo cuantificado abajo. Los GEIs, ya que cambian casi simultáneamente con el clima, son una " importante causa " del cambio glacial-a-interglacial del clima, según lo demostrado abajo, incluso si, como se parece ser probablemente, se retrasan levemente al cambio del clima y no son así el instigador inicial del cambio. El retraso GEI a la temperatura- es impreciso, porque el tiempo requerido por la nieve para cubrir lo bastante arriba (cerca de 100 m), y aislar burbujas de aire, es típicamente algunos mil años en el antártico central. La diferencia estimada de la edad entre el hielo y sus burbujas de aire, se considera en escalas de tiempo del cuadro 1, referido a la edad del hielo.

A pesar de múltiples y cuidadosos estudios, sigue habiendo incertidumbres en las diferencias de la edad del hielo-gas para el núcleo de hielo de Vostok del orden de 1 ka (kilo año) (Bender 2006). 
Por lo tanto podemos decir con certeza solamente que los cambios de la temperatura y del gas son casi síncronos. Datos de un núcleo de hielo antártico diferente  (bóveda C) con una taza levemente más alta de acumulación de nieve (Monnin et el al. 2001) y un análisis independiente basado en los isótopos del Argón (Caillon et el al. 2003) apoya temperatura lidera a los GEI por 600-800 años. 
También los modelos del ciclo de carbón rinden aumentos de GEI en respuesta a los océanos y a las capas de hielo calentadas en retroceso. Núcleos de hielo de la tierra de Maud (EPICA 2006), que tiene muy altas tazas de deposición de nieve, deben establecer hitos y retrasos exactamente, pero este documento depende poco de ese resultado.
(b) Las capas de hielo y el nivel del mar

El balance energético de la tierra es afectado por los cambios en la superficie planetaria, así como en la atmósfera. El cambio superficial importante es el albedo (reflectividad) a la radiación solar. El albedo superficial cambia con las  distribuciones del hielo, vegetación, y cambio de exposición de la tierra. Los mapas de estas cantidades se han reconstruido detalladamente para la edad de hielo pasada (CLIMAP 1981), que tuvo su pico hace aproximadamente 20.000 años. El cambio más grande del albedo, comparado al actual período inter glacial, fue debido a una hoja corteza de hielo que cubrió Canadá y alcanzaba a los Estados Unidos.
Hansen et el al. (1993) calcularon que el forzamiento de la edad de hielo debido a este cambio superficial del albedo sería de 3.5±1 W/m2. Los forzamientos  superficiales y atmosféricos combinados condujeron Hansen et el al. (1993) a deducir una sensibilidad global del clima en equilibrio de 3±1°C para el doblamiento del CO2 forzante, equivalente al 3/4±1/4 °C por W/m2. 

Esta sensibilidad empírica del clima corresponde a las definiciones de (Charney 1979) de la sensibilidad del clima, en la cual los procesos de "retroalimentación rápida" se permiten funcionar, pero los gases atmosféricos duraderos, el área de la capa de hielo, el área de la tierra, y la cubierta de la vegetación son forzamientos  fijos. Las retroalimentaciones rápidas incluyen cambios del vapor de agua, de nubes, de 1aerosoles y climas-conducidos, hielo del mar y cubierta de nieve. Este resultado empírico para la sensibilidad del clima de "Charney" se ajusta bien con el obtenido por los modelos del clima (IPCC, 2001). Sin embargo, la "barra empírica del error" es más pequeña, y aunque el modelo resulte, la sensibilidad empírica del clima incorpora ciertamente todos los procesos que funcionan en el mundo verdadero.
 La sensibilidad empírica del clima basada en la pasada edad de hielo, se puede ahora comparar durante un periodo de  425.000 años, usando datos globales del nivel del mar de Siddall et del al. (2003) mostrados en la figura 2a. El error  estándar de este nivel del mar es ±12 m, cerca del 10% del cambio glacial-a-interglacial del nivel del mar. No podemos confiar en la sincronización de los cambios del nivel del mar, mejor que varios miles de años, porque se basa en fechados por  carbón e incluye algún "ajuste orbital", es decir, ajustes leves de escala de tiempo para hacer que las características importantes se alineen con los cambios orbitales de la tierra. 

Así, aunque las sincronizaciones relativas de GEI y de las temperaturas antárticas, que son del mismo núcleo de hielo, son buenas dentro de los ~1000 años o menos, la inconsistencia de fecha de cambio del nivel del mar con respecto a estas otras dos cantidades, es tanto como varios miles de años.
La resolución temporal en este grupo de datos del nivel del mar es también más gruesa que en los datos del núcleo de hielo. El cambio del nivel del mar mide una estimación del cambio de la  superficie de la corteza de hielo. Cuando las capas de hielo crecen se tornan mas gruesas, así como más grandes en ambas dimensiones horizontales. Así si tomamos el área horizontal de la capa del hielo como proporcional a  la potencia 2/3 de la cantidad de agua boqueada en la capa del hielo.
 La normalización del forzamiento superficial del albedo es de 3.5 W/m2 (equivalentes a la reducción del ~1.% de la irradiancía solar, pues la tierra absorbe ~240 W/m2 de la energía solar) en la edad de hielo pasada, cuando el nivel del mar era ~110 m más bajo que hoy. Efectos más pequeños del albedo debido a la exposición de la plataforma continental y a la migración de la vegetación son incluidos dentro de esta evaluación empírica. El forzamiento superficial del clima del albedo resultante se muestra, junto con los GEI forzantes, en la figura 2b. Cuando el albedo superficial y los fozmientos  GEI de la figura 2b son agregados y multiplicados por la sensibilidad del clima (°C Por W/m2), la temperatura calculada demostrada por la curva azul en la figura 2c se obtiene. 
Esta temperatura calculada se compara con el cambio de temperatura de Vostok dividido por dos, que tomamos como aproximación deL cambio de la temperatura global

2. La coincidencia notable de temperaturas calculadas y observadas no puede ser accidental. El ajuse cercano tiene implicaciones dramáticas en la interpretación del último cambio del clima y para la expectativa del cambio futuro del clima debido a los forzamientos  humanos hechos al clima. [image: image2.emf] Cuadro 2. (a) Nivel del mar basado en el análisis del mar rojo de Siddall et del al. (2003), (b) forzamientos del clima debido a GEI (CO2, CH4, y N2O) y al albedo superficial, y (c) temperaturas calculadas y observadas. La temperatura calculada es el producto del forzamiento (b) y de la sensibilidad asumida del clima (°C W/m2). La temperatura observada es la temperatura de Vostok (el cuadro 1) dividido por dos.

1 1 incluimos cambios de clima-conducidos por aerosoles y sus efectos sobre nubes como una "retroalimentación rápida", porque los aerosoles responden rápidamente al cambio del clima. 
Esta opción rinde una sensibilidad empírica más exacta del clima, porque el forzamiento del aerosol depende sensiblemente de un absorción incierta del aerosol. 
Nuestra sensibilidad del clima deducida, 3°C para doblado CO2, es igual según lo estimado por Hansen et el al. (1993), que no clasificaron a los aerosoles como de retroalimentación rápida, porque nuestra actual omisión del forzamiento neto pequeño de aerosoles es compensada por forzamientos eficaces mayores de GEI, especialmente la alta eficacia (140%) de CH4. Los datos del núcleo de hielo demuestran que los aerosoles disminuyen cuando el clima se calienta, probablemente porque el vapor de agua aumenta y la precipitación elimina los aerosoles. La cantidad de aerosoles de la tierra en la atmósfera parece haber disminuido en las últimas dos décadas (Mishchenko, 2007) mientras que las fuentes de aerosoles hechos por el hombre se cree aumentan.
 Sugerimos que la disminución de aerosoles pueda ser debido al  rápido calentamiento global, sobre 0.2°C/década (Hansen et el al. 2006a), y la humectación  que resulta en la atmósfera. 
2
Temperaturas del antártico divididas por dos sirven como  ` crudo termómetro global'  del cambio global grande del clima en escalas de tiempo de largo varios miles de años o más. Las limitaciones de un termómetro local son obvias en escalas de tiempo de 1-2 kilo años Ka o menos, cuando las fluctuaciones de la temperatura del Antártico y de Groenlandia están a menudo en un diente de sierra, es decir, fuera de fase (EPICA 2006). Los causantes  y los retrasos en los cambios de temperatura en diversas localizaciones son cruciales para los mecanismos de entendimiento del cambio del clima, y estas variaciones a corto plazo pueden implicar procesos dinámicos complejos, incluyendo posibles reorganizaciones del océano y de la circulación atmosférica. Sin embargo, los cambios de temperatura globales deben ser coherentes en los dos hemisferios para cualquier forzamiento del clima bastante grande para cambiar la temperatura tropical del océano, porque las zonas tropicales, vía el océano y la atmósfera, exportan calor a ambos hemisferios. De hecho, una respuesta global coherente ocurre incluso para los forzamientos  predominantes situados en un hemisferio, tal los aerosoles antropogénicos o el cambio del área de hielo, aunque la respuesta es más grande en el hemisferio con mayor forzamiento (Hansen et  al. 2005a).
(c) Las causas de las fluctuaciones del paleo-clima

El cuadro 2 demuestra que, con el área de capa de hielo y las cantidades de GEI duraderos especificadas, la magnitud de variaciones del clima del Pleistocenos está considerada completamente por los procesos rápidos de la retroalimentación (cambios clima-conducidos por vapor de agua, aerosoles, nubes, hielo del mar y nieve). Las implicaciones de los oscilaciones grandes del paleo clima en el cuadro 2 alcanzan más allá que la confirmación de la sensibilidad del clima de "Charney" (regeneración rápida) es ~3°C para el CO2 doblado.
 Las cantidades de albedo superficial y de GEI son ellos mismos una retroalimentación que responde al cambio climático. retroalimentaciones que responden al cambio del clima, implicando que la sensibilidad real del clima es mucho mayor que la debida a las retroalimentaciones rápidas. El hecho que la sensibilidad del clima es más grande en escala de tiempo más largos no es nueva, sino que, más grandes sensibilidades se piensa generalmente aplicables a escalas de tiempo de milenios. Argüiremos que sensibilidades más altas se apliquen a centurias, y quizás más cortas escalas de tiempo.

El análisis empírico depende del conocimiento exacto de la dependencia temporal de forzamientos.  Un mecanismo de forzamiento bien sabido (Berger 1978): los cambios en la distribución estacional de la radiación solar que afecta al planeta debido a cambios lentos en la orbita  de la tierra n (inclinación del eje giro, excentricidad de la órbita, y estación de acercamiento más cercano al sol, a.k.a. a la precesión de los equinoccios). El forzamiento global medio debido a variaciones orbitales es pequeño: con una distribución superficial fija del albedo el forzamiento global máximo del medio debido a las variaciones orbitales es cerca de 1/4 W/m2. Este forzamiento pequeño deja un impacto fácilmente discernible en el espectro de la variabilidad del clima (heno et el al. 1976), aunque una mayor porción de variabilidad tiene el carácter del ruido rojo (Wunsch 2003)

Parece que el clima global es notablemente sensible incluso a los pequeños forzamientos, y también a las fluctuaciones no forzantes del clima (caos). 
La sincronización de los cambios de la insolación se conoce con gran precisión. Desafortunadamente, el fechado del último cambio del clima es influenciado a menudo por los datos orbitales ("sintonía de orbita")  usando ideas preconcebidas de efectos orbitales sobre el clima. Esto limita el grado al cual los registros  del clima en los cuadros 1 y 2 se pueden utilizar para deducir mecanismos del cambio del clima. 
El análisis debe comenzar con la característica predominante, la asimetría de las edades de hielo, definida por los calentamientos globales que terminaron las edades de hielo principales. Los calentamientos en ~15, 130, 240 y 330 kaap (kilo años antes del present) se nombran Terminaciones I, II, III y IV, respectivamente. Tal cambio rápido enorme del clima tuvo que implicar retroalimentaciones positivas grandes. De hecho, como el cuadro 2 demuestra, esas retroalimentaciones fueron en el albedo superficial y GEIs.  Lo qué deseamos conocer es cómo esas retroalimentaciones trabajaron.
[image: image3.emf]
 Cuadro 3. Nivel del mar basado en el análisis del mar rojo de Siddall et del al. (2003), trazado con (a) la temperatura de Vostok de Vimeux et del al. 2002), (b) GEI Forzamiento del clima como en la fig. 1, y (c) anomalía de Primavera del hemisferio norteño  (Marzo-Abril-Mayo) y de la insolación del verano (Junio-Julio-Agosto) en 60°N basado en Berger (1978). 

El fechado es exacto solamente para las curvas de la insolación; otras curvas implican un cierto grado de "sintonía orbital". Observe primero que el mal ajuste en el tiempo de sincronización de las temperaturas observadas y calculadas en la figura 2c son debido a errores de fechado, y, en menor grado a, las limitaciones de un termómetro 1 local

La prueba se obtiene considerando lo contrario: forzamiento de la capa de hielo ~3 W/m2 y una apertura de sincronización de 5ky entre el forzamiento y la respuesta, como aparece ser el caso en la terminación IV (figura 2c), es 15.000 W /año/m2, bastante para calentar el kilómetro superior del océano por ~160 °C (tabla S1 de Hansen et del al. 2005b). Obviamente ningún calentamiento  ocurrió, ni ha calentado más de un céntimo de esa cantidad. El cambio del forzamiento con la temperatura tuvo que ser sincrono en aproximadamente un siglo, al menos la mayoría, para el cambio global grande del clima en las terminaciones.
El calentamiento rápido en las terminaciones, afirmamos, debe ser debido al hecho de que la desintegración de la capa de hielo es un proceso húmedo, que estimulado por la retroalimentación  de múltiples procesos termodinámicos y dinámicos (Hansen 2005), puede proceder rápidamente. El Mayor entre estas retroalimentaciones  es el cambio grande en la energía solar absorbida que ocurre con el “tirón del albedo” cuando la nieve y el hielo llegan a estar mojados. Este proceso determina la estación en la cual anomalías de la insolación son más importantes.

Las teorías de Milankovitch (1941) de las edades de hielo, asumen que las anomalías de la insolación del verano en las altas latitudes en el hemisferio norte (NH) conducen a las edades de hielo: la  insolación mínima de verano permite, a la nieve y el hielo acumulados en la estación fría, sobrevivir, mientras que la insolación máxima del verano tiende a derretir las capas del hielo. Sugerimos, sin embargo, que la primavera es la estación crítica para las terminaciones, porque la retroalimetación del albedo trabaja vía el cambio enorme en la luz del sol absorbida,  que comienza cuando la superficie de hielo/nieve llega a estar mojada, después de lo cual el albedo superficial sigue siendo bajo hasta que nieve fresca gruesa se acumule. Un máximo en la anomalía de la insolación de primavera empuja el primer derretimiento temprano del año, sin un acortamiento comparable al derretimiento de otoño, así incitando a la desintegración de la capa del hielo. Y un aumento de GEI estira la estación del derretimiento antes y al final,  también aumenta el derretimiento de pleno verano. No es sorprendente que las Terminaciones I, II, III y IV todos tienen máximos fuertes en forzamiento GEI, así como, presumimos, insolación favorable.
Probemos el asunto "del derretimiento temprano de primavera" y examinemos las consecuencias. El cuadro 3 compara historia del nivel del mar con varias otras variables. Estas curvas no se pueden utilizar para probar la teoría, porque la único variable anticuada exacta es la insolación. Las otros incluyen la "sintonia orbital" del verano o insolación June3. Sin embargo, la figura ayuda en nuestra discusión.
La cantidad del nivel del mar más importante para nuestra discusión, y para la sociedad, es el índice del cambio del nivel del mar. Esperamos que el índice de la subida del nivel del mar sea máximo cuando la insolación de la primavera del NH esta en su pico. Esta expectativa se puede comprobar para la anticuada exacta Terminación I. La subida más rápida del nivel del mar durante la terminación I, cuando el nivel del mar se levantó en promedio por 3-5 m por siglo por varios siglos (Fairbanks 1989), se llama Pulso agua derretida  1ª, Meltwater Pulse 1a (MWP 1a). Kienast et el al. (2003) demuestran que la subida del nivel del mar de MWP 1a estaba en sincronía dentro de décadas, con el (`Bolling ') rápido calentamiento global, la sincronía  que es consistente con el balance energético planetario discutido arriba. La sincronización del calentamiento Bolling ha sido establecida por varios medios como ~14.7 kaap. Una nueva cronología de un núcleo de hielo de Groenlandia, GICC05, basada en contar capas de nieve anual (Rasmussen et al. 2006) dio 14.692 b2k (con 186 años error de cuenta máximo) para el principio del calentamiento Bolling, con la mayoría del calentamiento completo en el plazo de 40 años
. La figura 3c demuestra que la insolación máxima del verano (JJA) ocurrió en el kaap 8.4. La insolación máxima de primavera estaba en el kaap 14.5, apoyando nuestra contención que la insolación creciente de primavera es la más eficaz en erosionar las capas s del hielo de  latitudes altas. Así no hay retraso discernible entre el forzamiento máximo presumido y el índice máximo de la subida del nivel del mar. La media anchura de la anomalía positiva de la insolación es de cerca de 5ka, definiendo el tiempo más temprano en el cual cualquier subida del nivel del mar, por este mecanismo de insolación, se pudo esperar.

La confirmación de nuestra interpretación de terminaciones requiere casos adicionales anticuados exactos. La terminación II, por tiempo un enigma, proporciona una prueba severa. El cuadro 3 muestra la insolación del verano con un pico en el kaap 125 y de primavera en el kaap 130.8. Un estudio de alta resolución de la terminación II es proporcionado por los sedimentos en la cuenca del Santa Barbara (Cannariato y Kennett 2005), que ponen la taza de calentamiento más fuerte en el kaap ~131, y el principio de la terminación II en el kaap ~134. Algunos estudios pioneros que usaban cronologías radiométricas sugirieron fechas anteriores para la terminación II, pero la corrección del fechado con 230Th para efectos de sistemas abiertos ' (Thompson et al. 2002) da un fechado consistente con el de Cannariato y de Kennett (2005). Con 230Th fechando datos de alta resolución de una estalagmita de Europa meridional (Drysdale et el al. 2005)  y confirma que el deshielo era esencialmente completo por el kaap 129±1 y ellos discuten evidencia que `obliga '  a que las condiciones inter-glaciales fueran alcanzadas casi simultáneamente en los latitudes medias de ambos hemisferios.

El fechado exacto de terminaciones adicionales es necesario. Sin embargo, de los datos disponibles sugerimos que el retraso ~10 ka del nivel del mar detrás de la insolación de primavera, o el retraso ~5 ka del índice de la subida del nivel del mar detrás de la insolación, sea un fragmento de la “sintonía orbital ' que refleja nociones preconcebidas sobre cambios del paleo-clima. En realidad, por lo menos en las dos terminaciones con fechado cercano-absoluto, el índice máximo de la subida del nivel del mar es coincidente con el calentamiento global más rápido y con la anomalía máxima de la insolación de primavera. Las implicaciones para la humanidad son profundas.
d) Las implicancias del mecanismo del tirón- albedo

Nuestro interés primario en calentamientos globales rápidos del paleo-clima es su implicación para el cambio del clima del siglo XXI. Con ese propósito, los comentarios adicionales sobre paleo-clima son apropiados
La alta sensibilidad del clima de  rápida-retroalimentación (~3°C doblado del CO2) implica que una retroalimentación positiva adicional moderada, puede producir gran del cambio del clima, porque el "aumento" del clima no está lejos de la unidad (Hansen et al. 1984). Las Capas gruesas del hielo proporcionan no solamente una regeneración positiva, sino el potencial para un derrumbamiento cataclísmico, y así una explicación para la asimetría de las edades de hielo. La propiedad tirón albedo” de la sustancia agua, proporciona un mecanismo de disparo. Si el mecanismo disparador se presenta bastante tiempo, las retroalimentaciones  dinámicas múltiples causarán el derrumbamiento de la capa de hielo (Hansen 2005). Discutimos que la persistencia requerida para este mecanismo  disparador sea en la mayoría un siglo, probablemente menos. El calentamiento global va acompañado necesariamente de pérdida de la capa del hielo y albedo superficial disminuido. El calentamiento global, basado en datos del paleo-clima y modelos del ciclo de carbón, viene acompañado por GEI crecientes. El resultado es calentamiento global grande en las terminaciones.

¿Qué determina la magnitud de derretimiento del hielo y el  calentamiento global asociado? El cambio del albedo de la capa del hielo no es una retroalimentación "fugitiva". Continua pérdida no forzada (caótica) del hielo se inicia de la variabilidad del clima, antes que el aumento global del clima alcance la unidad. La magnitud del calentamiento global después del inicio del derretimiento, sea por anomalías en la insolación o de otra manera, es limitada por el tamaño de la capa de hielo. Así un clima más frío con capas más grandes de hielo debe tener la mayor posibilidad de un calentamiento repentino. Los datos del pasado de varios millones de años (Lisiecki y Raymo 2005), durante los cuales el planeta se ha estado enfriando, confirman esta característica. El calentamiento dado depende de los detalles, incluyendo el grado a el cual la retroalimentación positiva de GEI se efectue.  Abundante comportamiento caótico es esperado , pero también la amplitud creciente de las terminaciones para climas más frescos.

El clima ha sido inusualmente estable durante el holoceno caliente. Esto puede ser, por lo menos en parte, porque el planeta esta bastante caliente para que las capas de hielo de Laurentide y de Fennoscandian estén ausentes, pero no bastante calientes  para una reducción de tamaño del antártida o de Groenlandia. ¿La pregunta es cuánto forzamiento humano-hecho al clima es necesario para  mover un mecanismo tiron-albedo –en la antártica oeste y/o Groenlandia en una escala bastante grande para iniciar múltiples retroalimentaciones y un derrumbamiento no linear de la capa de hielo? Nuestra mejor guía, otra vez, pueden ser datos del paleo clima, junto con evidencia del cambio actual de la capa de hielo

3 en el reconocimiento implícito que la insolación del verano no es la llave al cambio del paleo clima, los investigadores emplean a menudo junio como definiendo la insolación de "verano".  Esta sustitución mejora el ajuste con las fecha de las  terminaciones, pero no la optimiza
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Cuadro 4. Temperaturas superficiales del mar ecuatorial occidental del Pacífico (Medina-Elizade y Lea 2005) y del Océano Índico (Saraswat et al. 2005) (SSTs) basadas en datos aproximado del paleoclima y medidas modernas de la temperatura superficial, según lo descrito en el texto.

3. Cambio Peligroso Del Clima

La aparición de calentamiento global humano-causado plantea la pregunta: ¿qué nivel de calentamiento adicional será "peligroso" para la humanidad? Según lo discutido en otra parte (Hansen et el al. 2006a, b), puede ser útil en la consideración de este tema, poner en contraste el clima de hoy con los períodos inter glaciales más calientes y con el plioceno medio, cuando la temperatura global era mas cálida 2 a 3°C que la actual.
La temperatura antártica fue algunos grados mas caliente en los periodos interglaciales mas calientes pero la temperatura allí es magnificada por retroalimentaciones de altas latitudes y dependiente de la altitud de la superficie hielo. El pacífico tropical y el océano indio son especialmente relevantes: El pacífico ser un conductor del clima global, y el Océano Índico tiene la mas alta correlación con la temperatura global en el período de datosinstrumental (Hansen et al. 2006a). _ figura 4 comparar la temperatura instrumental y la paleo temperatura potencial en esas dos regiones..

Hay una incertidumbre de cerca de un grado en la calibración de la temperatura potencial del paleo con datos modernos. Sin embargo,  la temperatura superficial del océano al principio de las medidas modernas (a fines del siglo diecinueve) debe haber estado dentro de la rango de temperaturas del holoceno, así que el error al emparejar encima  las dos escalas en el cuadro 4 no debe exceder varios decimos de un grado centígrado. Concluimos que el calentamiento de varias décadas pasadas ha traído la temperatura actual  cerca al máximo del holoceno y  aproximadamente a 1°C de los períodos interglaciales más calientes.

Siguiente a la Terminación II el nivel del mar pudo haber alcanzado 4±2 m más arriba que hoy (Overpeck et al. 2006), que calificaría ya como cambio peligroso. Es posible, pero incierto, que tal subida del nivel del mar ocurriría con un  calentamiento adicional.

Un calentamiento global de alrededor 3°C es predicho por prácticamente todos los modelos del clima para el crecimiento de "negocios-como-generalmente" NCG (business-as-usual BAU) de GEI (IPCC 2001). Con todo IPCC (2001) prevé una subida del nivel del mar  en el siglo XXI solamente de una fracción de un metro para un calentamiento  global NCG. Su análisis asume una inercia para capas de hielo que discutimos, son incompatibles con datos del paleo clima y contrarios con observaciones del comportamiento actual de la capa del hielo.

Un calentamiento BAU –NCG de ~3°C global, sería magnificado en las capas de hielo, basadas en amplificaciones generales de las altas latitudes encontradas en registros del paleo y en modelos del clima, tan bien como calentamiento local de la capa de hielo debido al “jalón de albedo”. Consecuentemente, porciones grandes de la antártica del oeste y  Groenlandia serían bañadas de agua de deshielo. Las áreas del derretimiento del verano han aumentado ya rápidamente en Groenlandia (Steffen et el al. 2004), la estación del derretimiento comienzan antes y duran más, y el deshielo de verano se está observando en partes del antártico oeste.
No hay duda de que los calentamientos proyectados  por debajo de NCG-BAU iniciarían el tirón-albedo- con cambios tan grandes como los que ocurrieron en eras anteriores en la historia de la tierra. La capa del hielo antártico del oeste es hoy por lo menos tan vulnerable como cualesquiera de las capas anteriores de hielo. Los procesos que dan lugar a la respuesta no linear de la hoja del hielo (retraimiento casi universal de los almacenes de hielo que refuerzan la capa de hielo antárticas del oeste y  porciones de Groenlandia,  incrementa el derretimiento superficial  y la lubricación basal, acelerando el flujo de iceberg desde corrientes de hielo al océano, la capa del hielo que adelgaza y así que disminuye su superficie en las regiones costeras críticas, va aunada a aumento en el número de  "avalanchas" que son movimientos de resquebrajamiento de porciones de las capas de hielo) se observa que aumentan (véase la sección 8, abajo).

A pesar de estas detecciones tempranas sobre probables respuestas rápidas no lineales futuras, IPCC continúa, por lo menos implícito, asumiendo una respuesta linear a los forzamientos BAU. Con todo los forzamientos  BAU exceden en gran medida cualquier forzamiento en la historia reciente del paleo-clima. Parte de la explicación para la inconsistencia cae en el hecho de que en los modelos existentes de la capa de hielo están faltando la representación realista (si cualquiera) de la física de las corrientes y de las avalanchas  del hielo, procesos que son necesarios obtener comportamiento no linear realista de los datos del paleo clima y de las proyecciones de IPCC. En ausencia de modelos realistas, es mejor confiar en la información de la historia de la tierra.

Esa historia indica que los cambios grandes del nivel del mar ocurren en escalas de tiempo de siglo y menores. Toda, o por lo menos la mayoría, de la subida glacial-a-interglacial del nivel del mar se termina durante 5-6 ka en el cuarto de ciclo del aumento de la insolación forzante,  mientras que porciones adicionales la capa de hielo experimentan el tirón de albedo'. No hay evidencia en las Terminaciones anticuadas exactas (I e II) de escalas de retraso de milenio en respuesta por la capa de hielo. Deducimos que sería no solamente peligroso, pero temerario, seguir una trayectoria de BAU-NCG para las emisiones futuras de GEI.

4. Escenarios de  forzamientos del Clima
Escenarios del IPCC BAU continúan siendo utilizados como forzamientos  estándares para las simulaciones del clima, pero no hay razón inherente que el mundo deba seguir tazas de crecimiento de NCG-GEI. Casi una década ha transcurrido desde que los escenarios  del IPCC fueron definidos, así que es meritorio comparar medidas de gases atmosféricos con los escenarios IPCC BAU.

También comparamos con el panorama "alternativo" de Hansen et del al. (2000), que fue definido con el objetivo de mantener el forzamiento del clima humano- agregado al siglo XXI de no más que 1.5 W/m2. Ese límite adicional (después de 2000) guarda el calentamiento global a menos de 1°C, y así queda dentro del rango de períodos interglaciales anteriores, si se asume que la sensibilidad de retroalimentación rápida del clima es ~3°C para el doblamiento del CO2. Este límite 1°C requiere que el CO2 no exceda de 450-475 PPM, dependiendo el límite exacto del CO2, del nivel de los forzamientos no-CO2, según lo discutido abajo.
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Cuadro 5. Las cantidades observadas y los escenarios del siglo XXI para tres GEIs. Principales. El área coloreada denotan escenarios extremos de IPCC 2001) (escenarios alternativo y  2°C  son de Hansen y de Sato (2004).

El cuadro 5 compara escenarios y observaciones para los tres GEIs duraderos principales. Es difícil discriminar entre escenarios del CO2, porque divergen gradualmente. Sin embargo, las emisiones de CO2 de combustible fósil aumentaron rápidamente en la última década,  consistente con el IPCC BAU y más rápido que el panorama alternativo. Si las emisiones del CO2 continúan como BAU por otra década, las emisiones anuales aumentando un promedio del 2% por año, entonces las emisiones totales bajo ese escenario en 10 años serán el 40% sobre el panorama alternativo. En tal caso, sería difícil, probablemente costoso e inverosímil, seguir la trayectoria del  escenario alternativo durante esta mitad-siglo.

Los forzamientos del clima No-CO2 son importantes, a pesar de el hecho que el CO2 es el forzamiento humano-hecho más grande al clima. De hecho, las dificultades previstas en retardar el índice de crecimiento del CO2 y eventual estabilización de la cantidad atmosférica del CO2,  hace de los forzamientos no-CO2 más importantes. Ahora parece que solamente si se alcanza la reducción de los forzamientos  no-CO2, y se retarda el crecimiento del CO2, sea posible mantener la temperatura global dentro o cerca al rango de los períodos inter glaciales más calientes.

Afortunadamente, trayectorias observadas del crecimiento de los forzamientos  no-CO2  muestran una promesa.  El CH4 (figura 5b) está aumentando más lentamente que incluso en el panorama alternativo, mucho más lento que panoramas de IPCC. Esto puede ser en parte debido a los esfuerzos de reducir al mínimo las emisiones, ejemplo, captura CH4 en las minas de carbón y los pozos de petróleo (en vez de ventilarlos a la atmósfera) y en los rellenos sanitarios.

Hay potencial para una mayor reducción de las emisiones CH4. Tal reducción podría también reducir el ozono Troposférico (O3), un GEI importante y  agente contaminador que contribuye con el asma y otras enfermedades respiratorias. El potencial de calentamiento global asignado al CH4 en el protocolo de Kyoto minimiza su efecto sobre el clima, porque excluye efectos indirectos.

El crecimiento de N2O también está bajando por debajo de la mayoría de los escenarios, pero solo levemente. El N2O es especialmente importante debido a su larga vida  de permanencia atmosférica, del orden de un siglo. Hay potencial substancial para reducir su taza de crecimiento, que es debida en parte al uso excesivo del nitrógeno en prácticas de fertilización. Hay ventajas potenciales múltiples en la reducción de emisiones de N2O, pero es necesaria una mejor comprensión del ciclo de nitrógeno. Merece énfasis y atención crecientes en los esfuerzos de mitigación del clima(inducido).

No es obvio que todos los forzamientos del clima se deban empaquetar juntos y hacer permutables con CO2 en estrategias de mitigación. Las fuentes de diversos gases son generalmente independientes, y es probable el mayor progreso de programas complementarios enfocados. Sin embargo, en regulaciones específicas de una actividad o de una industria, las reglas se deben basar en la información sobre el efecto de la actividad en todos los forzamiento del clima.
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Cuadro 6. Restricciones del ciclo de carbón. (a) El decaimiento de un pulso pequeño del CO2 agregado a la atmósfera de hoy, basado en la aproximación analítica del modelo del ciclo de carbón de Berna, (b) las emisiones del combustible fósil hasta la fecha, las reservas probadas, y estimado del crecimiento económicamente recuperable de la reserva basado en EIA (2006), y en la caja de carbón, IPCC (2001).

5. El ciclo de carbón y el cambio del clima
 Cerca de un cuarto de las emisiones del CO2 por combustibles fósiles permanecerán en el aire "por siempre", es decir, más de 500 años. Este hecho del ciclo de carbón fue establecido (Archer 2005). Sin embargo, las implicaciones de ese hecho no han penetrado el sentido del público y de los regidores. Tomamos 500 años como definición práctica de "por siempre" porque es suficientemente larga para que se den las respuestas grandes del océano y de las capas de hielo. Los cambios del clima que resultan serían, desde la perspectiva de la humanidad, irreversibles.

La figura 6a muestra el destino de un pulso pequeño de CO2 agregado a la atmósfera, ejemplo., vía quema de combustibles fósiles, según lo calculado de los 5-términos indicados ajustados al modelo del ciclo de carbón de Bern (Joos et el al. 1996; Shine et al. 2005). Un tercio del CO2 emitido todavía está en el aire después de un siglo, y casi un cuarto sigue  allí después de cinco siglos. Parte substancial del CO2 es capturada por el océano rápidamente. Pero el CO2 agregado al océano, en efecto, ejerce una contrapresión a la atmósfera que evita que todo el CO2 agregado sea absorbido por el océano hasta que un poco del CO2 se entierra con sedimentos  en el océano, pero toma un tiempo muy largo. Además, esta función de la respuesta al pulso es optimista, siendo válida solamente para una emisión moderada del CO2. Puede ser mas exacta para el escenario alternativo, con retardo de emisiones del CO2, pero con las emisiones BAU la química del océano llega a ser notablemente no lineal (aumento de un "factor de Rebeldía") y se espera que la biosfera llegue a ser menos eficaz en el secuestro del CO2 (Fung et el al. 2005), incluso convirtiéndose quizás en una fuente del CO2 (Cox et al. 2000)..

Dado el tamaño estimado de los depósitos del combustible fósil (figura 6b), la principal implicación es que como humanidad, no podemos lanzar a la atmósfera toda, o aún la mayoría del CO2 combustible fósil. Hacer tal garantizaría el cambio dramático del clima, derivando en un  planeta diferente a aquel en el cual la civilización se desarrolló y para el que se ha construido extensa infraestructura física.

Los depósitos estimados del petróleo y  gas (figura 6b), con solamente un uso posterior modesto del carbón, son suficientes para acercar el CO2 atmosférico al límite de 450-475 PPM del panorama alternativo (Kharachea y Hansen, en preparación). Dada la conveniencia de los combustibles líquidos y gaseosos, parece probable que los depósitos fácilmente disponibles del petróleo y  gas serán explotados. Así el logro del panorama alternativo implica la necesidad de eliminar el uso del carbón, excepto donde se captura y se secuestra el CO2, y de imponer el mismo constreñimiento ante el desarrollo de combustibles fósiles poco convencionales. En la práctica, el logro de estas metas requiere probablemente un precio (impuesto) a las emisiones del CO2 suficientes para desalentar la extracción de los recursos remotos del petróleo y del gas así como los combustibles fósiles poco convencionales. Además, el tiempo requerido para desarrollar fuentes de energía libres- de la fósil, implica una necesidad de estirar el uso de fuentes de petróleo y  gas convencionales. Alternativamente, esto implica una necesidad de poner énfasis a corto plazo en el rendimiento energético.
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Cuadro 7. (a) CO2 atmosférico acumulado por la emisión sostenida de 1 ppm/año, basado en el ajuste analítico (cuadro 6) del modelo del ciclo de carbón de Berna, (b) función de respuesta del clima basado en el calentamiento superficial global del aire del modelo E de GISS junto al modelo del océano de Russell. (c, d) respuestas de la temperatura superficial a los cambios sostenidos en las emisiones del CO2 (1 ppm/año) y las emisiones de combustible fósil  (50%).

El cuadro 7 proporciona datos adicionales fundamentales referentes el ciclo de carbón y al clima. Estos datos ayudan en los análisis cuantitativos de los forzamientos y las contribuciones del CO2 y no-CO2 al cambio del clima.

La figura 7a demuestra el CO2 atmosférico acumulado para una emisión sostenida de 1 ppm/año de CO2, según lo calculado con el modelo del ciclo de carbón y los 5-términos del cuadro 6. Observe que después de 1500 años la cantidad de CO2 emitido restante en el aire, sigue siendo casi un cuarto de las emisiones durante los 1500 años.

La figura 7b muestra que la función de respuesta del clima, definida como la fracción del calentamiento global de equilibrio obtenida en función del tiempo. Esta función se basa en una simulación 3000-años después del doblado instantáneo del CO2, usando el modelo E de GISS junto al océano de Russell. Observe que solamente 60 por ciento de la respuesta de equilibrio es alcanzado después de un siglo, y 90 por ciento después de un milenio. Este tiempo de reacción largo es causado por la captura lenta del calor por el océano profundo, que ocurre principalmente en los océanos del hemisferio sur.

El tiempo de reacción largo del sistema del clima global,  reduce el calentamiento máximo debido a los forzamientos humanos, si esos forzamientos declinan eventualmente. Así en el escenario alternativo, a pesar de el hecho de que haya "en la tubería"  un calentamiento global de mas + ~0.5°C debido a gases ya en el aire, es posible mantener un calentamiento global adicional (después del 2000) de menos que 1°C,  debidos al forzamiento de 1.5 W/m2 GEI adicionales asumidos para este siglo. Esto es posible debido a la respuesta lenta del océano y la asunción que habrá una disminución lenta a largo plazo de GEIs después de 2100.

Sin embargo, el tiempo de reacción largo del sistema del clima y la mezcla lenta del calor en el océano son una combinación ventajosa para la sociedad. El calentamiento del océano profundo puede tener por lo menos dos efectos perjudiciales de largo alcance (Hansen et el al. 2006b): erosión de los almacenes de hielo alrededor de la antártica y de Groenlandia  (Rignot y Jacobs 2002), y desestabilización de los hidratos del metano en plataformas continentales (Harvey y Huang 1995; Archer 2007). La respuesta lenta del océano retrasa tales efectos, pero hay el peligro de poner en movimiento un calentamiento del océano profundo, que se revelarán en impactos desastrosos para generaciones futuras.

6 Forzamientos No-CO2
 Si las emisiones de CO2 por combustibles fósiles continúan aumentando sin disminuir, otros forzamientos del clima son relativamente poco importantes. Sin embargo, ese panorama es inverosímil. El calentamiento global está llegando a ser evidente. Los esfuerzos de retardar emisiones GEI y de estabilizar clima global pueden aumentar. En ese caso, especialmente si el calentamiento al planeta constituye el "peligro"  y es tan pequeño como estimamos, los forzamientos no-CO2 llegan a ser muy importantes. De hecho, porque un cierto aumento posterior del CO2 es inevitable, es probablemente inverosímil mantener un calentamiento global adicional menor que 1°C, a menos que, los forzamientos no-CO2 se traten agresivamente

El cuadro 8 resume los  forzamientos globales conocidos del clima. Las unidades son el forzamiento eficaz en W/m2 en el año 2000 en relación con tiempos pre- industriales. Efectos indirectos establecidos se agrupan al forzamiento primario. Las bases para estas estimaciones son dadas por Hansen et el al. (2005a).
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Cuadro 8. Forzamientos eficaces estimados para la era industrial, 1750-2000 del clima, con los efectos indirectos primarios agrupados con las fuentes de forzamiento directo (Hansen et al. 2005a). BC es el carbón negro, el carbón orgánico de OC, efecto indirecto del aerosol de AIE, los clorofluorocarbonos CFC, y los compuestos orgánicos volátiles de VOC.

El metano (CH4) es el forzamiento del clima más grande, con excepción del CO2. De hecho, incluyendo efectos indirectos sobre el O3 troposférico y el H2O estratosférico, el forzamiento del CH4 es la mitad de grande que el de CO2. Se asume en el panorama alternativo de Hansen et al. (2000)  que en las emisiones humanas de CH4,  se emprenderán esfuerzos agresivos  de reducción,  tales que la abundancia CH4 disminuya a 1300ppb  en 2100. El logro de esa disminución puede requerir la reducción de las fuentes antropogénicas de CH4 cerca de un tercio.
El lanzamiento de metano del permafrost (Zimov et el al. 2006), se acelera con el calentamiento global,  y podría estropear los esfuerzos para reducir CH4. Hansen y Sato (2004) arguyen que el lanzamiento grande de hidratos del metano es inverosímil si el calentamiento  global adicional se mantiene debajo de 1°C. Basado en el hecho de que el aumento CH4 era moderado durante los períodos interglaciales anteriores, que eran más calientes que actualmente por hasta 1°C. Sin embargo, 1°C  de calentamiento aumenta  la probabilidad de una retroalimentación positiva grande de los hidratos del metano. Parece haber una dicotomía de futuros posibles: aunque se alcance fuertes reducciones de las emisiones CO2 y CH4,  ambos gases es probable aumenten substancialmente.
La cobertura por hollín del combustible fósil quemado, es decir, los aerosoles altamente absorbentes que contienen el carbón negro (BC.) y el carbón orgánico (OC), se estima pueden causar un forzamiento global del clima de 0.22 W/m2. Este valor considera de baja eficacia al BC como forzamiento del clima. Estos (0.22 W/m2) es una estimación conservadora para el forzamiento del carbón negro de combustible fósil, según lo discutido por Hansen et  al. (2005a), porque asume un alto cociente de OC/BC en las emisiones del combustible fósil. También asigna el 50% del efecto indirecto de aerosoles (causa enfriamiento) al hollín (BC/OC).

Calculamos un "potencial de calentamiento global" (PCG-GWP) para el BC. Relativo al CO2, por unidad de masa de recortes de emisión, como sigue. Comparamos un recorte sostenido de las emisiones del combustible fósil BC de 50 por ciento y un cambio sostenido de la emisión del CO2 de 1 ppm/año. El cambio de temperatura global debido al forzamiento directo BC es calculado de un solo corrimiento con el modelo E de GISS junto al océano de Russell (figura 7d), y el resultado es reducido por el factor 0.22/0.39 para tomar en cuenta los efectos indirectos de BC (cuadro 8). El CO2 en el aire (figura 7a) para emisión sostenida 1ppm/año se basa en el ajuste analítico (figura 6a) al modelo del ciclo de carbón de Bern.  El Cambio de la  temperatura global para este escenario de CO2 (figura 7c) es obtenido integrando (a 20, 100 y 500 años) el producto del forzamiento  del CO2 y de la función de respuesta del clima del modelo de GISS (figura 7b). El GWP que resulta se puede llamar un "potencial global de la temperatura" (Shine et al. 2005), porque difiere  de las definiciones de IPCC (2001). Sin embargo, nuestra asunción de los cortes sostenidos de la  emisión es apropiada, pues no hay expectativa que el país que reduce emisiones BC, las aumentaría más adelante, dado las muchas ventajas del reducir el hollín atmosférico 
Una reducción sostenida 1 de ppm/year en las emisiones del CO2 genera un ΔT ~0.04°C, 0.17°C y 0.67°C después de 20, 100 y 500 años, respectivamente. El 50% del cambio en combustible. fósil BC genera un ΔT ~0.15°C, 0.18°C y 0.24°C después de 20, 100 y 500 años. Para convertir estos resultados a GWPs, primero reducimos el ΔT calculado para BC por el cociente 0.22/0.39 para tomar en cuenta  los efectos indirectos, que son predominantemente negativos (cuadro 8). Entonces dividimos cada cambio de temperatura por el cambio de masa de 1ppm/year de  emisión CO2 que es de ~ 7560 Tg/year. La cantidad atmosférica   de BC se basa en la derivación empírica de Sato et al, de una media global de la "profundidad de mezcla externa óptica eficaz " de 0.01 para el total atmosférico de BC.. Si el BC fueran esferas mezcladas externamente de densidad 1 g/cm3, la masa de BC. implicada sería 0.43 mg/m2 o 0.22 Tg global. Si se asume  la forma de una partícula realista BC. y su mezcla interna, se aumenta la absorción óptica eficaz del BC. por un factor dos para la masa actual de 0.11 Tg  de BC. global. Un tiempo de vida medio asumido de 5.5 días, genera emisiones totales ~7.5 Tg/año de BC. Asumimos que los combustibles fósiles y la biomasa dan cada uno la mitad del contenido atmosférico de BC..

El GWP que resulta para el hollín (BC) es ~2000 para 20 años, ~500 para 100 años, y ~200 para 500 años. Este GWPs es un promedio para la distribución actual de fuentes BC.. Pero las reducción de emisiones en algunas regiones puede ser más eficaces que otras. En particular, las fuentes BC que contribuyen a los cambios del albedo de la nieve pueden ser especialmente eficaces. Por otra parte, si las emisiones BC contribuyen al derretimiento del hielo, por ejemplo en Groenlandia, merecen atención especial, fuera del valor implicado por su GWP. Es altamente deseable reducir al mínimo la emisión de BC. por las naves u otras fuentes adentro del ártico.

El N2O antropogénico ahora está causando un forzamiento del clima tan grande como  cerca de 10% de aquel del CO2 (cuadro 8).  El N2O, como el CO2, tiene un tiempo de vida medio atmosférico largo. El aumento actual de N2O está cerca del extremo inferior de los escenarios del IPCC (cuadro 5). Hay potencial para reducir este crecimiento, ejemplo  vía la reducción en el sobre-uso de los fertilizantes nitrógeno y el tratamiento de aguas residuales (Barton y Atwater 2002). Con una comprensión mejor del ciclo del nitrógeno, puede ser posible definir las prácticas que generen un panorama de N2O muy debajo del IPCC y de los escenarios alternativos (cuadro 5), con ventajas adicionales de reducción de la contaminación del agua y del aire (Giles 2005).

7. Ártico
.El calentamiento reciente en el ártico está teniendo efectos notables en la ecología regional, la fauna, y la gente indígena (ACIA 2004). Se esperaba que el crecimiento de los forzamientos  BAU del clima, generarán un océano ártico libre de hielo en el verano, al igual que fue el caso durante el plioceno medio cuando la temperatura global era mas caliente solamente en 2-3°C que la actual (Crowley 1996). Se ha discutido que la capa de hielo de Groenlandia no sobreviviría probablemente con un océano ártico sin hielo (Hansen 2005). Esto plantea la pregunta: ¿son escenarios realistas aquellos que eviten un calentamiento ártico grande y un océano ártico libre de hielo?

El cuadro 9 resume algunos experimentos con el modelo del clima de GISS, con el propósito de investigar las contribuciones al cambio del clima ártico en el último siglo, debido a forzamientos CO2 y no-CO2. Las simulaciones de "todos los forzamientos" incluyeron los forzamientos positivos y negativos, lo último debido principalmente a los aerosoles. El CO2 genera solamente calentamiento global, tan grande como ¾ del calentamiento global observado. Sin embargo, la respuesta global de la suma de los otros "agentes contaminantes del aire" (O3 troposferico, CH4,  BC, OC y el efecto indirecto de aerosoles de BC y OC) es tan grande como la del CO2. De hecho, el calentamiento del ártico debido a estos agentes contaminadores, excede al calentamiento del ártico debido al CO2.
[image: image9.emf]
Cuadro 9. Cambio de la  temperatura superficial (basado en tendencias lineales locales) para (a) las observaciones y las simulaciones (del b-f) que emplean varias combinaciones de los forzamientos  transeúntes de 1880-2003.  El forzamiento del CH4 en (e) incluye el efecto indirecto sobre el  H2O estratosférico. El efecto  que el albedo de la nieve tiene ~ 1880-2003 Fa 0.05 W/m2. Los resultados en (f) incluyen forzamientos  de (e) más los efectos directos de aerosoles BC. (carbón negro) y de OC (carbón orgánico)  generados al quemarse los combustibles fósiles y biomasa , sus efectos indirectos como aerosol (AIE), y el efecto del albedo de la nieve.

Por lo tanto, sugerimos que puede ser posible todavía ahorrar la pérdida completa de hielo ártico. Si una reducción absoluta de los forzamientos de los "agentes contaminantes del aire" se logra, junto con la reducción de la taza de crecimiento del CO2 como en el escenario alternativo, puede haber poca pérdida adicional de hielo del mar. La confirmación de esta sugerencia requiere mejores mediciones  de los forzamientos no-CO2 y de sus efectos en el clima.
El ártico personifica la situación global del clima. La más rápida reducción factible de las emisiones del CO2, junto con reducciones enfocadas de otros forzamientos, puede apenas tener una oportunidad de evitar cambios desastrosos del clima

8. Discusión

 El clima de la tierra es notablemente sensible a los forzamientos, es decir a cambios impuestos del balance energético del planeta. Las retroalimentaciones rápidas y lentas resultan ser predominantemente  positivas. Consecuentemente, nuestro clima tiene el potencial para generar rápidas fluctuaciones grandes. De hecho, la tierra, y las criaturas que luchaban para existir en el planeta, han pasado en varias ocasiones entre azotes del estado del clima. Sin duda este áspero paseo ha conducido la progresión de la vida vía tensiones, extinciones, y la evolución de la especies. Pero la civilización se desarrolló, y construyó extensa infraestructura, durante un período de estabilidad inusual del clima, el holoceno, ahora casi  de 12.000 años de duración. Ese período esta por terminar.
(a) Sensibilidad del clima: la sierra cabrilla

Las "Retroalimentaciones rápidas", incluyendo cambios de vapor de agua, nubosidad, hielo del mar, aerosoles (polvo, partículas orgánicas aerotransportadas, etc.), y los efectos de aerosoles en las nubes, determinan la respuesta del clima en escala de tiempo de décadas. La historia de la tierra muestra una sensibilidad del clima en equilibrio a la retroalimentación rápida, de alrededor de + 3°C al doblar el forzamiento CO2, esto es, cerca de ¾°C por W/m2 de forzamiento. Los modelos del clima concurren. Esta sensibilidad caracteriza apropiadamente procesos de retroalimentación rápida en el análisis cambio del clima.4

4 la sensibilidad del Clima, incluyendo la sensibilidad de retroalimentación rápida, puede cambiar con el estado medio del clima de la tierra (Hansen et el al. 2005a). Sin embargo, la sensibilidad del clima ha sido al parecer independiente del tiempo,  para el pasado de varios cientos de miles de años (cuadro 2).

Es importante reconocer, sin embargo, que la respuesta verdadera del clima del mundo se diferencia de este caso idealizado de dos maneras. Primero, la respuesta en escala de tiempo de décadas es mucho menor que la respuesta del equilibrio a la retroalimentación rápida. Alrededor de la mitad de la respuesta de equilibrio se obtiene en 30 años, pero, según lo demostrado por la función de la respuesta del clima (figura 7b), la otra mitad de la respuesta requiere un milenio. En segundo lugar, la asunción de características superficiales fijas (cubierta de  vegetación y área de la capa de hielo) llega a ser inválida mucho antes de alcanzar el equilibrio.

La sensibilidad del clima cuando las características superficiales son libres de cambiar (pero con GEI específicos como forzamientos, una opción relevante al siglo XXI) son definidas por la  Figura 1, que revela el aumento de la temperatura antártica de 3°C por W/m2.  El cambio de la temperatura Global es cerca de la mitad que en el antártico, así que esta sensibilidad global del clima en equilibrio es 1.5°C por W/m2,  el doble de la sensibilidad de retroalimentación rápida  (Charney)

¿Es esta sensibilidad, 1.5°C W/m2, más bien que 0.75°C por W/m2, relevante a los forzamientos humanos-hechos? Sí, para muchos propósitos, en vista de nuestra conclusión que la vegetación y las capas de hielo pueden cambiar dentro del tiempo de reacción del océano (figura 7b). Puede ser que sea discutible que 1.5°C por W/m2 fue derivado de una situación (paleoclimática) con grandes capas de hielo vulnerables. Verdad, pero actualmente el calentamiento de tan solo la mitad de los 5°C sobre la edad de hielo pasada, hará el antártico oeste y por lo menos la bóveda del sur de Groenlandia vulnerables. Por otra parte, la sensibilidad de 1.5°C por W/m2 no incluye la retroalimentación de GEI. El CO2, CH4 y N2O todos parecen tener retroalimentaciones positivas en los paleo registros, con un retraso en  la mayoría de varios cientos de años, quizás relacionado con el tiempo de mezcla del océano.
Igualmente,  la retroalimentación de la capa de hielo, que puede disminuir mientras que el área de la capa del hielo declina, la retroalimentación de GEI (ciclo de carbón y ciclo de nitrógeno) probablemente crece mientras que la tierra se calienta. Mientras que la tundra se derrite y el suelo marino se calienta el potencial para el lanzamiento de hidrato de metano aumenta (archer 2007). El calentamiento global de por lo menos de 6°C en el máximo termal del Plioceno-Eoceno cerca de  55maap , implicó el lanzamiento catastrófico de carbón a la atmósfera y extinciones en masa (Bowen et el al. 2006), en uno por lo menos de varios tales calentamientos rápidos grandes en la historia de la tierra. Una cierta porción de ese lanzamiento del carbón y calentamiento fue probable una retroalimentación del clima.

El último latigueo del clima ocurrió con acontecimientos de bola de nieve en la Tierra , el más reciente posiblemente en el final del precámbrico, cerca 540 maap cuando los océanos se congelaron (Kirschvink et al. 2000). Si el planeta era un bola de nieve dura, o de aguanieve, el desgaste por acción atmosférica parece haberse  reducido a una taza tan lenta que el CO2 volcánico se acumuló en el aire hasta que un extraordinario efecto invernadero derritió el hielo tropical, y la regeneración del albedo fustigo el planeta a las condiciones de casa caliente. (Hoffman y Schrag, 2002).
No hay razón inherente para que las retroalimentaciones rápidas y lentas sean positivas y fuertes, pero están en la tierra. Y dado el origen de estas retroalimentaciones, en ciclos del agua, del carbón y de nitrógeno, es probable que otros planetas terrestres, circundando nuestro sol y otras estrellas, también tengan climas inestables. La evidencia en Marte de agua corriente en el pasado, sugiere que el planeta haya experimentado un cambio dramático del clima. Venus experimentó probablemente un efecto  invernadero galopante, un estado del cual no hay retorno
(b) Tirón del albedo: el cambio rápido del clima
La característica sobresaliente del cambio del clima terrestre es su asimetría. Los calentamientos son generalmente rápidos, seguidos por una pendiente más lenta hacia un clima más frío. Dado el paso lento de los forzamientos orbitales débiles y la magnitud del cambio del clima glacial- a interglacial, la causa de calentamiento rápido en las "terminaciones glaciales" debe provenir de una retroalimentación del clima. Claramente, según lo probado por Figura 2, esa regeneración asimétrica es el tirón del albedo del hielo y de la nieve, que ocurre cuando la temperatura de la sustancia agua se eleva sobre el punto de congelación.

La retroalimentación por tirón Albedo explica la rapidez de los deshielos y la insolación temprana en relación con sus máximos del verano de Milankovitch. Una perturbación positiva de la insolación es más eficaz en primavera, porque alarga la estación del derretimiento. Una vez que el albedo se mueva de un tirón a oscuro, permanece generalmente oscuro hasta que la estación fría vuelve.

A excepción de condiciones de la tierra como bola de nieve,  el tirón de albedo no es un forzamiento corriente. Sin embargo, la magnitud de la respuesta global potencial del clima aumenta mientras que el tamaño de la capa del hielo aumenta. Así como la tierra se refrescó en el plioceno, a través del pleistoceno la amplitud de fluctuaciones globales de la temperatura aumentó.

La estabilidad inusual del clima de la tierra durante el holoceno es probablemente debido al hecho de que la tierra ha sido bastante caliente para librar de capas de hielo a Norteamérica y  Asia, pero no bastante caliente para causar la desintegración de Groenlandia o de las capas antárticas del hielo.

Una capa de hielo en equilibrio puede tener derretimiento del verano en sus franjas, equilibradas por crecimiento interior de la capa del hielo.  Un cambio grande del clima ocurrirá solamente si el forzamiento es suficiente para iniciar rápidas  y dinámicas retroalimentaciones y la desintegración de una porción substancial de la capa de hielo. El elevamiento de las Temperaturas rápidamente en las últimas tres décadas (cuadro 4), evidencia que la tierra ahora está substancialmente fuera del balance energético (Hansen et el al. 2005b), e indicaciones de aceleración del cambio en Groenlandia y el antártico oeste (véase abajo) indican que el período de estabilidad esta encima.

c) Planeta Tierra hoy: peligro inminente

El peligro inminente es  el inicio de procesos dinámicos y termodinámicos en las capas  del hielo del oeste del antártico y de Groenlandia,  que produzcan  una situación fuera del control de la humanidad, tales como una subida devastadora del nivel del mar, que ocurra inevitablemente. El  forzamiento del clima  este siglo bajo  BAU, imitan forzamientos naturales de los últimos millónes de años, que excederían de hecho probablemente forzamientos del clima del plioceno medio, cuando el planeta era mas cálido 2-3°C y el nivel del mar estaba más arriba 25±10 m (Dowsett et el al. 1994). Las sensibilidades del clima que hemos deducido de datos del paleo clima, aseguran que un panorama de emisiones BAU-NCG GEI produciría el calentamiento global de varios grados centígrados este siglo, con  amplificación en las altas latitudes.

Tal calentamiento seguramente  activaría el mecanismo disparador del tirón de albedo sobre grandes porciones de estas capas de hielo. Conjuntamente con el calentamiento del océano y de la atmósfera próxima, el derretimiento superficial creciente traería en juego múltiple retroalimentaciones positivas que conducen a la eventual desintegración no linear de la capa de hielo, según lo discutido por Hansen (2005). Es difícil predecir la época del colapso en un problema tan no lineal, pero no encontramos ninguna evidencia de retrasos milenarios entre un  forzamiento y la respuesta de la capa del hielo en datos del paleo clima. Un tiempo de reacción de la capa del hielo de siglos parece probable, y no podemos eliminar cambios grandes en escalas de tiempo de décadas, una vez que el derretimiento a escala amplia de la superficie esté en curso.

Con esta amenaza en mente, es apropiado supervisar de cerca las condiciones de la capa de hielo. El área del derretimiento del verano en Groenlandia aumentó de típicamente 450.000 km2 en los años primeros después que comenzó las observaciones basadas satélites en 1979, a más de 600.000 km2 en años recientes (Steffen et el al. 2004). La descarga del iceberg de Groenlandia aumentó marcadamente los últimos 15 años. La pérdida total aumentó desde 4-50 km3/año en 1993-1998 a 57-105 km3/años en 1999-2004, basado en altímetros de radar, con pérdidas probables en los extremos más altos de esos rangos (Thomas et el al. 2006). Análisis recientes basados en los datos de satélites del campo de gravedad dan una pérdida anual neta 101 ± 16 km3/año durante 2003-2005 (Luthcke et al. 2006).

Prevemos la amenaza más grave en la posibilidad de derretimiento superficial en el antártico oeste, e interacción entre las retroalimentaciones positivas que conducen a la pérdida catastrófica del hielo. Al calentamiento del antártico oeste en décadas recientes ha sido limitado por efectos del agotamiento estratosférico del ozono (Shindell y Schmidt 2004). Sin embargo, las proyecciones del clima (Hansen et el al. 2006b) encuentran calentamientos del océano próximo a profundidades, que pueden afectar almacenes de hielo que refuerzan la superficie, así como calentamientos en la región  antártica oeste. La pérdida de Bancos de hielo permite una descarga más rápida de corrientes de hielo, alternadamente con la disminución y calentamiento de la capa superficial del hielo, y un derretimiento superficial creciente. El elevamiento del nivel del mar ayuda al desprendimiento  del hielo de sus puntos de fijación. Con GEIs aumentando continuamente, el desequilibrio planetario de la energía, proporciona amplia energía para derretir el hielo que corresponde a varios metros de nivel del mar por siglo (Hansen et el al. 2005b).

Los datos del antártico oeste sugieren que se esta moviendo a un modo de pérdida total de masa significativa (Thomas et el al. 2004). Los datos de gravedad rinden la pérdida total de 77 ± 14 km3/años del 2002-2005 (Chen et el al. 2006). Hay evidencia de que un océano que se calienta está erosionando bancos  de hielo a un índice que excede más de 5 m/año en la última década (Rignot y Jacobs 2002; Pastor et al. 2004).

Nuestra preocupación que los panoramas de BAU GHG causarían una subida grande del nivel del mar este siglo (Hansen 2005) se diferencia de estimaciones de IPCC (2001), que prevé poco o nada de contribución a la subida del nivel del mar del siglo XXI de Groenlandia y de la antártica. Sin embargo, los análisis de IPCC y las proyecciones, no dan explicación de la física no lineal de la desintegración de la capa del hielo mojada, de las corrientes de hielo, y la erosión de bancos de hielo,  ni son consistentes con la evidencia del paleo clima que hemos presentado para, la ausencia de un retraso discernible entre el forzamiento de la capa del hielo y la subida del nivel del mar.

La mejor opción para evitar la desintegración de las capas del hielo,  parece ser intensos esfuerzos simultáneos para reducir emisiones del CO2 y forzamientos  del clima no-CO2. Según lo mencionado arriba, hay ventajas múltiples en tales acciones.
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