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Resumen

El ciclo del carbono aglutina los almacenes de ese elemento en el sistema Tierra

(litosfera, hidrosfera, biosfera, atmésfera y rizosfera) y los flujos que se producen
entre ellos. Las capacidades de esos almacenes y las tasas de intercambio entre ellos
son extraordinariamente diversas por lo que, segln la escala temporal considerada,
encontraremos diferentes “ciclos” del carbono. A escalas temporales de millones de
afos, los flujos son lentos y se producen entre la litosfera y el “sistema de superficie”,
definiendo el ciclo del carbono de largo término, un concepto diferente del mas
difundido ciclo del carbono a escalas temporales breves (de afios a siglos), que recoge
los rapidos flujos entre la atmésfera, la hidrosfera, la biosfera y la rizosfera, y que hoy
es analizado “en tiempo real”. Entre esas perspectivas temporales extremas existen
situaciones intermedias, que precisan de la definicion de nuevos ciclos relativos a esas

escalas de tiempo.

En este trabajo nos centramos en el ciclo del carbono de largo término, analizando

los mecanismos que lo controlan y las consecuencias que han tenido sobre la historia
ambiental de la Tierra durante el Fanerozoico. También analizamos situaciones de
cambio en el ciclo del carbono a escalas temporales intermedias, como los hipertermales
y las glaciaciones del Cuaternario. Entender el ciclo del carbono desde una perspectiva
geoldgica resulta hoy esencial para valorar la perturbacién global que el ciclo esta
experimentando en la actualidad y sus posibles consecuencias futuras.
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Abstract

The carbon cycle involves the carbon reservoirs in the Earth system (i.e., lithosphere,

hydrosphere, biosphere, atmosphere, and rhizosphere) and the carbon fluxes occurring
among them. The capacity of each reservoir and the exchange rates are strongly diverse,
and because of this, depending on the considered time perspective, different “cycles” will
arise. At time scales of millions of years, carbon fluxes are slow and take place essentially
between the lithosphere and the “surface system”, these defining the long-term carbon
cycle, notably different to the more popular short-term carbon cycle (time scales of years
to centuries) which involves the fast fluxes occurring among the biosphere, the oceans,
the soils, and the atmosphere. Between the long- and the short-term cycles, many
intermediate-scale situations appear which need of new cycle definitions according to time

scales.

This review concentrates in the long-term carbon cycle, its controlling mechanisms and
its consequences during the environmental history of the Fanerozoic. Also, intermediate
time-scale carbon perturbations are considered, as the so-called hyperthermals and

the Quaternary glaciations. A firm understanding of the carbon cycles from a geological
perspective is critical for understanding and evaluating the global perturbation that the
cycle is now experiencing, as well as its future consequences.

Keywords: Carbon cycle, climate change, CO,, paleoclimatology .

CO,: PRESENTE Y PASADO

El rasgo definitorio del cambio climatico actual
es el ascenso de temperaturas acaecido durante el
siglo XX. Este ascenso, que ha afectado de forma
desigual a latitudes medias y bajas y a zonas conti-

nentales y marinas, se estima en 0,8 °C de promedio
global, valor que asciende a 1,0 °C si consideramos
inicamente el Hemisferio Norte (Jones et al., 2010),
y que sube alin mas para latitudes medias con clima
continental, como el centro de la Peninsula Ibérica
(>2°C, Moreno, 2005). Este calentamiento se asocia
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Fig. 1.-Cambios en la
concentracion de CO,
atmosférico a diferentes
escalas temporales,
desde las dltimas
décadas a los dltimos
500 millones de afios.
Fuentes de los grdficos:
a) Modelo GEOCARB

Ill (Berner y Kothavala,
2001); b) Sondeo de
hielo antdrtico de Vostok
(Petit et al., 1991);

¢) Grdfica sintética

de varios sondeos

de hielo realizados

en Gorenlandia y la
Antdrtica, completado
con los datos
instrumentales de
Mauna Loa (http://
www.climate.unibe.ch/
gallery_coz2.html); d)
Datos instrumentales
del observatorio
Mauna Loa en Hawai
(NOAA Earth System
Research Laboratory
Scripps Institution of
Oceanography, http://
www.esrl.noaa.gov).

esencialmente alincremento del efecto invernadero,
inducido por la inyeccién de ingentes cantidades de
CO, en la atmé6sfera mediante la quema de combus-
tibles fosiles y de otras actividades humanas (IPCC,
2007). A pesar de que existe un fuerte consenso
entre los cientificos sobre estos aspectos, en deter-
minados ambitos los “escépticos” sobre la relacion
entre cambio climatico y diéxido de carbono aluden
con frecuencia al pasado geoldgico y en concreto a
etapas en las que la concentracion del CO, atmos-
férico pudo ser muy superior a la actual (hasta de
un orden de magnitud), y en las que las condiciones
para la vida en la Tierra pudieron ser tan buenas (o
quizas no) como las actuales. En esta revision nos
centraremos en el CO, como factor de forzamiento
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climatico en el pasado y en el ciclo del carbono como
motor de las variaciones del CO, atmosférico a dis-
tintas escalas temporales. Y analizaremos las impli-
caciones nada halagiiefias que tiene nuestro conoci-
miento del pasado en la situacion de cambio actual.

Las mediciones directas de la concentracion at-
mosférica de CO, reflejan un incremento de un 22 %
para los dltimos 50 afos (de 317 hasta 387 ppmv,
Figura 1). Se trata de una subida muy relevante, que
se produce en un lapso de tiempo muy breve. Cabe
preguntarse cémo valorarla y para ello necesitamos
encuadrarla en el tiempo. Desgraciadamente las
medidas instrumentales no van mas alla de media-
dos del S XX. éCémo hacerlo entonces? Recurrimos
a la paleoclimatologia, disciplina emergente en las
ciencias de la Tierra que resulta del esfuerzo sinérgi-
co de gedlogos, bidlogos, geoquimicos, geofisicos,
arquedblogos, etc., y que analiza la variabilidad cli-
matica del pasado, sus causas (factores de forza-
miento climético) y sus consecuencias (impactos
ambientales, bioldgicos y sociales).

UNA APROXIMACION METODOLOGICA

Es facil entender que los climas del pasado se
reconstruyen a partir de la informacién paleoam-
biental que nos dan los fésiles, las rocas o los restos
arqueoldgicos, pero écomo se estiman las concen-
traciones de CO, en la atmoésfera de las distintas
épocas geoldgicas, de las mas remotas a las mas
recientes? Las aproximaciones pueden ser muy dife-
rentes, y no siempre muy intuitivas. Los resultados
también son variables:

Indicadores directos: aire fosil

Nos dan informacién directa sobre la concen-
tracion de gases de efecto invernadero (GEI) en la
atmoésfera en tiempos remotos. El ejemplo mas ob-
vio son las pequefas burbujas de aire que quedan
atrapadas en el hielo glaciar una vez que la nieve
de precipitacién se ha compactado. Esas burbujas
quedan totalmente aisladas del aire del entorno y
conforman pequefios vestigios de la atmésfera del
pasado. La cronoestratigrafia del hielo nos permi-
te situar esa composicién atmosférica relicta en el
tiempo vy, con ello, reconstruir las variaciones en la
concentracién de GEI. Pero ese método tiene la limi-
tacion del rango del registro: el hielo mas antiguo
investigado hasta ahora es de hace 800.000 afios,
una pequefia proporcioén temporal si la comparamos
con la historia de nuestro planeta.

Indicadores indirectos: sedimentos, fosiles...

Se trata de informacion indirecta que obte-
nemos a partir de “proxies”: elementos geoldgi-
cos que fueron sensibles a los niveles de CO, de
la época en que se desarrollaron. Son métodos
mas complejos que los anteriores y la informa-




ciébn que se obtiene es mucho mas incompleta.
Algunos ejemplos desarrollados en las dltimas
décadas:

— Andlisis de los estomas de plantas continen-
tales fosiles (McElwain et al., 1995; Retallak, 2001;
Beerling y Royer, 2002). Hoy sabemos que el indice
estomatal de las hojas (relacion de células epidér-
micas que son estomas) de muchas plantas actuales
guarda una relacién inversa con la concentracién de
CO, en el aire (aunque también depende, en menor
medida, de otros factores como la humedad vy la
temperatura). Conociendo esa relacion, el indice es-
tomatal puede medirse en hojas fésiles y asi obtener
una estimacion del CO, atmosférico de la época en
que crecieron las plantas. Logicamente la fortaleza
de la estimacién sera mayor cuando los restos fosi-
les considerados correspondan a taxones existentes
en la actualidad, y menor cuando esto no ocurra,
en cuyo caso debemos buscar la mayor proximidad
taxonémica y morfolégica con plantas actuales.

—Andlisis de la relacién isotopica 3C/2C en sue-
los fésiles (Cerling, 1991; Ekart et al. 1999). EL $3C es
un isétopo estable que se encuentra en la natura-
leza en un porcentaje del 1,07% (frente al 98,93%
del mas habitual, el *2C), pero cuya proporcion real
es muy diferente en los compuestos organicosy los
inorganicos, dado que durante la fotosintesis las
plantas toman de manera muy preferente el *2CO,
frente al 3CO,. En los suelos fésiles la relacion
isotopica 3C/*2C (que puede medirse en los carbo-
natos de origen edafico) puede reflejar la relacion
entre los aportes atmosféricos y bioldgicos del CO,
y con ello conseguimos una estimacion de la con-
centracién paleoatmosférica del CO,. El principal
problema que entrafia el método es la dificultad de
separar otros factores que también intervienen en
la composicion isotdpica de los suelos (temperatu-
ra, hidrologia, cantidad y tipo de vegetacion, etc.).
— Andlisis de la relacion isotdpica 3C/2C en biomar-
cadores orgdnicos procedentes de rocas sedimen-
tarias marinas, en concreto, de alkenones proce-
dentes de microalgas. Este método se ha aplicado
esencialmente a materiales del Cenozoico y se basa
en la relacion entre el CO, atmosférico, el CO, di-
suelto en el agua, y el fraccionamiento isotépico de
material orgénico durante la fotosintesis (Pagani et
al., 2005). El proceso es complejo y presenta nume-
rosas dificultades, especialmente para conseguir
individualizar la sefial del CO, atmosférico de otros
factores que pueden influir en la relacién isotépica
(crecimiento celular, nutrientes, temperatura, alte-
racion diagenética...)

CO, atmosférico a partir de modelos climaticos

Los modelos climaticos generan simulaciones
matematicas mas o menos realistas del sistema cli-
matico actual, que pueden proyectarse, cambiando
las condiciones de contorno, tanto hacia el futuro
(son la base de la prediccion climéatica a corto y me-

dio plazo) como hacia el pasado (entonces pasan a
denominarse “modelos paleoclimaticos”). En este
segundo caso, las condiciones de partida deben mo-
dificarse para acoger la paleogeografia y paleoto-
pografia del periodo geolégico a analizar, y otros
factores de forzamiento climatico como la radiacién
solar, el albedo, el efecto invernadero y el transporte
latitudinal de calor en los océanos. Como el clima de
la época es conocido a partir de datos paleoclimati-
cos, haremos que nuestra simulacién se aproxime
lo méas posible a los datos, para lo cual modificamos
las variables hasta conseguir el mejor ajuste posi-
ble. Barron y Moore (1994), en un trabajo pionero,
estimaron que durante el Cretacico medio (hace
unos 100 millones de afios, una época globalmente
calida y con bajo gradiente térmico entre ecuador y
polos) las concentraciones de CO, en la atmdsfera
no debian de exceder las 1000 ppmv, contrariamen-
te a otras estimaciones que duplicaban este valor.
Estas otras estimaciones se basaban en el supuesto
de que las elevadas temperaturas cretacicas en los
polos precisaban de un elevado efecto invernadero.
Sin embargo, al introducir ese forzamiento en el mo-
delo, se obtenfan a su vez altisimas temperaturas
para la zona ecuatorial, no respaldadas por los da-
tos paleoclimaticos y que podrian incluso imposibi-
litar la vida oceéanica tal y como hoy la conocemos.
La resolucion de esta paradoja se encontrd en la
enorme efectividad en la transmision de calor desde
latitudes bajas hacia los polos a través de los océa-
nos cretacicos. Cuando ese factor se introducia en el
modelo, el desequilibrio térmico latitudinal se redu-
cia en la simulaciony la cantidad de CO, atmosférico
necesaria para reproducir las temperaturas polares
descendia a esas 1000 ppmv.

Modelos del ciclo del carbono

Son modelos que intentan reproducir los ba-
lances de masas globales en el ciclo del carbono
a lo largo del tiempo. Se basan en una serie de
formulaciones relativamente sencillas con las que
se cuantifica, de acuerdo con datos geoldgicos,
geoquimicos, biolégicos y climatolégicos, la trans-
ferencia de carbono entre unos y otros almacenes
del ciclo a distintas escalas temporales. Con estos
modelos se obtienen curvas de variacién del CO,
atmosférico a lo largo de los tiempos geolégicos.
Su principal limitacién reside en que la informa-
cién de los flujos de carbono que intentan repro-
ducir se basa a su vez en indicadores geolégicos
indirectos cuya cuantificacién es compleja y en
supuestos que en la actualidad son muy dificiles
de comprobar. Esto determina que los resultados
obtenidos por diferentes modelos sean, a veces,
muy diferentes entre si, sobre todo para épocas
remotas en las que la estimacién de las fuentes
y los sumideros del carbono y de los mecanismos
que controlan sus flujos estan pobremente preci-
sados. Estas imprecisiones asociadas a los mode-
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Tabla 1.- Masas de
carbono involucradas

en el ciclo global del
carbono de pequefia y
gran escala temporal
(comparadas con
algunos flujos de
carbono del ciclo de gran
escala). Fuente: Berner
(2004).

los han provocado duras criticas (Boucot y Gray,
2001) que nos recuerdan la necesidad de situar
siempre los resultados de los modelos en el mar-
co de sus limitaciones.

CICLO DEL CARBONO Y ESCALAS TEMPORALES

El concepto de ciclo del carbono recoge el flujo
del carbono y los procesos fisicos, quimicos y biol6-
gicos que lo controlan entre los diferentes almace-
nes de ese elemento del sistema Tierra. Esos alma-
cenes se encuentran en la atmésfera, la hidrosfera,
la biosfera, la rizosfera y la litosfera. Su capacidad
de almacenamiento es muy variable, oscilando hoy
entre los 6250910 moles de carbono en las rocas
sedimentarias y los 0,05¢10'® moles de carbono
en la biosfera continental (ver Tabla 1). También
las tasas de intercambio entre los almacenes (que
funcionan como fuentes o sumideros) son extrema-
damente variables y efectivas a escalas temporales
asimismo muy diferentes: desde unos pocos afios o
siglos a decenas de millones de afos. Por todo ello,
seglin la escala temporal que consideremos, los me-
canismos que intervienen en el ciclo del carbono son
distintos. Esto lleva a considerar “distintos” ciclos
del carbono. En una primera aproximacién, pode-
mos diferenciar dos extremos: un ciclo del carbono
de corto plazo (o de escalas temporales breves) y
un ciclo del carbono de largo plazo, de gran escala
temporal, (Figura 2).

De estas dos visiones del ciclo del carbono, la
primera es el objetivo de muchos de los estudios
dirigidos a caracterizar el cambio climatico actual y
su evolucion futura a escalas temporales de genera-
ciones humanas. Se trata de entender y cuantificar
los rapidos flujos del carbono que se producen en
el sistema climatico a corto plazo, y que involucran
fuentes y sumideros de la hidrosfera, la atmésfera,
la biosfera y los suelos (Figura 2). Frente a ellos, el
papel de la litosfera es muy pequefio a esta escala
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Fig. 2. Ciclos del carbono de largo y corto plazo,
representados en forma de diagramas de flujo.

Las flechas indican los flujos de carbono entre los
diferentes almacenes, ilustrados en forma de cajas.
En ellas se incluye una estimacion de la cantidad

de carbono almacenado, x10*® mol. El ciclo de largo
plazo enfatiza los flujos entre la litosfera y el sistema
supefrficial, mientras que en el ciclo de corto plazo
son fundamentales los flujos entre los subsistemas
atmdsfera, hidrosfera, biosfera y rizosfera. En el ciclo
de corto plazo no se ha incluido la actividad humana.
Esta actividad genera una importante perturbacion al
introducir factores del ciclo de largo término (como
la quema de combustibles fésiles = meteorizacion de
la materia orgdnica de las rocas o la fabricacién de
cemento = descomposicién térmica de los carbonatos)
en el de escalas temporales mds breves. Basado
esencialmente en Berner, 1999.

Almacén o flujo l\:lsa sa 18Flujo
(108 mol) (10*® mol/ma)

Carbono en rocas carbonaticas (calizas, dolomias) 5000

Carbono organico en rocas (carbén, hidrocarburos) 1250

Carbono inorganico disuelto en el océano 2,8

Carbono en los suelos (incluidas calcretas) 0,3

CO, atmosférico 0,06

Biosfera continental 0,05

Biosfera marina 0,0005

Enterramiento de carbono organico en sedimentos 5

Toma de CO, por meteorizacion de silicatos 7

Aporte de CO, por desgasificacion volcanica 3-9
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temporal. Aunque este ciclo es hoy analizado “en
tiempo real”, también es aplicable a tiempos pasa-
dos, siempre que nos movamos en escalas tempo-
rales breves.

La segunda vision del ciclo del carbono esta refe-
rida a escalas de millones o decenas de millones de
afos, y recoge mecanismos de intercambio lentos
pero inexorables, que a la larga pueden resultar de-
terminantes en la historia climatica y ambiental de la
Tierra (Figura 2). Esos se refieren fundamentalmente
a la transferencia de carbono entre la litosfera y el
“sistema superficial” (que agrupa la atmésfera, los
océanos, la biosfera y los suelos). Dada la baja ca-
pacidad de almacenamiento de estos subsistemas
(en su conjunto 4,210 mol C, en los océanos en
su mayor parte), los flujos netos entre ellos a esca-
las de millones de afios son muy poco importantes
(Berner, 1999).

Entre estas dos visiones extremas del ciclo del
carbono encontramos situaciones intermedias, en las
que tanto procesos de largo como de corto plazo pue-
den intervenir simultdneamente en el ciclo del carbo-
no. En el registro geoldgico esas situaciones son fre-
cuentes en escalas temporales de decenas a cientos
de miles de afios. Buenos ejemplos son los periodos
hipertermales del Fanerozoico o las glaciaciones del
Cuaternario, a los que nos referiremos mas adelante.
Para esas situaciones tendremos que buscar nuevos
“ciclos” que sean capaces de recoger los procesos y
los flujos efectivos del carbono: seran los ciclos del
carbono de medio plazo (o de mesoescala).

CICLO DEL CARBONO DE LARGO PLAZO

Describimos a continuaciéon los mecanismos
fundamentales que controlan los intercambios de
carbono en el ciclo de largo plazo entre la litosfera 'y
el “sistema superficial” que engloba biosfera, rizos-
fera, océanos y atmédsfera.

Fuente de CO,;: desgasificacion litosférica

Constituye la principal transferencia de carbono
desde el interior de la Tierra hacia el sistema super-
ficial (Figura 3). Los gases de origen volcénico estan
formados esencialmente por H,0 y CO, (ademas de
S0,, H,,CO,S,, 0,, N,y otros compuestos minorita-
rios), y constituyen la principal fuente de CO, atmos-
férico a escala de millones de afios.

La actividad volcénica global, que se concentra
en los limites de las placas, varia en intensidad a lo
largo del tiempo vy, con ello, también el proceso de
desgasificacion. Asi, las épocas geoldgicas domina-
das por los procesos de congregacion continental y
formacién de supercontinentes estan caracteriza-
das por una menor actividad volcénica; es el caso
del Cenozoico y del Paleozoico superior. Por el con-
trario, en los intervalos dominados por la disgrega-
cién continental, los procesos de rifting, elevadas
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tasas de acrecidn oceanica, y el vulcanismo global
(y la inyeccién de carbono a la atmésfera y los océa-
nos) van a ser muy intensos; es el caso del inicio del
Paleozoico y también del inicio y de gran parte del
Mesozoico, cuando las tasas de acrecidn oceanica
eran en promedio un 50% mas rapidas que en el
mundo actual (Rudimann, 2001).

Ademas de la asociada al vulcanismo, tenemos
desgasificacion relacionada con metamorfismo (y
diagénesis profunda) de rocas sedimentarias. Asi,
los carbonatos sedimentarios pueden descompo-
nerse térmicamente durante su enterramiento, lo
que redunda en la liberacién de gases carbonosos.

Sumidero de CO,: meteorizacion de silicatos

Se trata de un proceso complejo por el cual se
transfiere, de forma muy lenta pero efectiva, CO,
desde la atmésfera y los suelos hacia la litosfera
(Ruddiman y Kutzbach, 1991). Los silicatos no tie-
nen carbono y no forman parte de ningln reservorio
dentro del ciclo, pero contienen calcio y otros iones
que si se liberan pueden combinarse con CO, del
almacén de superficie para generar calizas u otros
carbonatos de origen sedimentario.

En el proceso intervienen mltiples mecanismos
(Figura 4): 1) Elagua de lluvia disuelve CO, atmosférico
y edéfico (en forma de acido carbdnico HZCOB); 2) Esa
agua metedrica rica en H,CO, interacciona en superfi-
cie con rocas ricas en silicatos (por ejemplo, una roca
magmatica con feldespatos célcicos), produciendo su
alteracién quimica (meteorizacion); 3) Fruto de esa
alteracion el mineral original es destruido y se genera
otro mineral més estable en las condiciones de super-

Fig. 3. Estimacion

de los aportes de

€O, hacia el sistema
superficial procedentes
de la desgasificacion
magmadtica. Grdfica
basada en Berner (1991).
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Fig. 4. Estimacion de la
tasa de meteorizacion a
lo largo del Fanerozoico
(segtin Bernery
Kothavala, 2001) y
grdfico ilustrando

el proceso por el

cual, a través de la
meteorizacion de los
silicatos, se retira a
escala de millones

de anos de forma

muy efectiva el CO,
atmosfeérico.

ficie (minerales de la arcilla, silice...) y un agua residual
con iones bicarbonato HCO,; 4) Elaguaresidual drena
hacia el océano donde el bicarbonato se combina con
el calcio para dar lugar a carbonatos (este proceso pue-
de ser biolégicamente inducido, como en las conchas
de los moluscos) y éstos a su vez a sedimentos carbo-
naticos; 5) Con el enterramiento de esos sedimentos,
el carbono es finalmente retirado hacia la litosfera,
que funciona como sumidero. Este complejo proceso,
de vital importancia en el ciclo del carbono a escalas
de millones de afos, funciona con diferente intensidad
segln la época geoldgica considerada. Distintos facto-
res favorecen una mayor meteorizacion (y retirada de
CO, atmosférico) a escala global. Entre ellos: 1) Mayor
extension de las areas emergidas, sobre todo en lati-
tudes medias y bajas; 2) Mayor afloramiento de rocas
siliceas (y sobre todo de origen volcanico, mas ricas en
feldespatos célcicos); 3) Mayor relieve topografico (ca-
denas orogénicas); 4) Tipo y desarrollo de la cobertera
vegetal sobre los continentes (actividad radicular); 5)
Elevada concentracién de CO, en la atmésfera, que
favorece la meteorizacion al acidificar las aguas me-
tedricas y contribuye al crecimiento vegetal; y 6) Clima
globalmente calido y hiimedo (alta temperatura y pre-
cipitacion aceleran la alteracion mineral).

De todos estos mecanismos destaca el papel
de las plantas superiores a través de su actividad
radicular (Berner, 1997; Beerling y Berner, 2005).
Las plantas aceleran la retirada de CO, durante la
meteorizacion a través de varios mecanismos como
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la secrecion de acidos organicos por las raices y la
microflora simbi6tica asociada, la recirculacion de
agua por transpiracion y la retencién del suelo por
parte de las raices frente a una erosién demasiado
rapida.

Los grandes eventos evolutivos del mundo vege-
tal durante el Fanerozoico han sido decisivos en la
evolucién del CO, atmosférico ipor su influencia en
la meteorizacion de los silicatos! La expansion de las
plantas vasculares por los continentes, que se inicia
en el Sildrico, aceleré el proceso de meteorizacion
y retirada de CO,, y fue clave en los cambios que
acaecieron al final del Devédnico (Berner, 1999; Ta-
ylor, 2008). Del mismo modo, la aparicién y el pos-
terior dominio de las angiospermas en el Cretacico
medio debi6 de suponer una nueva estimulacion del
proceso (Volk, 1989), aunque éste es muy complejo
de cuantificar.

La meteorizacién de los silicatos puede haber
sido muy efectiva, a escala geolégica, en la regu-
lacién del CO, atmosférico, del efecto invernadero
y de la temperatura global. En épocas de calenta-
miento global y elevada concentracién de CO, en la
atmosfera, la actividad vegetal terrestre aumenta, la
meteorizacidn se incrementa, y con ella la retirada
del CO,, interviniendo en la mitigacién del clima.

Berner (1999) propone otros procesos de reali-
mentacion negativa inducidos por el proceso regu-
lador descrito. Asi, una meteorizacion intensa no
solo aporta mas carbono a los océanos como se ha
comentado, sino que también incrementa el flujo de
otros elementos, como fosforo y hierro. Y la llega-
da de éstos a las aguas oceanicas determina una
fertilizacion del fitoplancton en su superficie. Una
productividad primaria elevada y persistente en el
tiempo induce a su vez una mayor decantacion, se-
dimentacién y enterramiento de la materia organica
y, con ello, un mayor flujo de carbono desde el siste-
ma superficial hacia la litosfera.

Puede resultar chocante la importancia que se le
daenelciclodelcarbonoagranescalaalaalteracion
de los silicatos como sumidero del CO2 atmosférico,
frente a la meteorizacion de otras rocas como los
carbonatos, también muy abundantes. Lo cierto es
que durante el Fanerozoico y siempre considerando
escalas de millones de afios, la aportacion de la me-
teorizacion de los carbonatos al ciclo del carbono es,
en su conjunto, pequefia. A diferencia de los silica-
tos, los carbonatos tienen un origen esencialmente
exdgeno y poseen carbono como componente qui-
mico mayoritario (por eso ya forman parte del ciclo,
no asi los silicatos). La disolucion del carbonato por
las aguas meteéricas cargadas de CO2 atmosférico
y edafico libera momentaneamente nuevo carbono
(e iones bicarbonato) al agua metedrica, pero estos
derivan finalmente en la precipitacion de nuevos
carbonatos en las cuencas sedimentarias, sin que
haya una ganancia o pérdida neta de carbono por el
sistema superficial en el conjunto del proceso.




Sumidero de CO,: “fotosintesis geoldgica”

La retirada de CO, desde la atmésfera a través
de la fotosintesis es un proceso que tiene mucha re-
levancia en el ciclo del carbono a corto plazo (hoy se
habla de plantaciones extensivas de arboles o de la
fertilizacion de los océanos como medidas paliativas
del incremento actual del CO, atmosférico), pero que
carece en si misma de importancia en el ciclo de largo
plazo, a no ser que ese proceso entre la atmésferay la
biosfera esté acompafado de una retirada efectiva de
masa bioldgica a través de la sedimentacion y el ente-
rramiento (Figura 5). Este proceso se da tanto en zonas
continentales (con acumulacion sedimentaria en lagos
y zonas pantanosas) como en zonas marinas (funda-
mentalmente en deltas y en las zonas externas de la
plataforma continental), y ha sido bautizado por algu-
nos autores como fotosintesis “neta” o “geolégica”.

Légicamente, el flujo de carbono que es reti-
rado de la atmdsfera a través del sumidero de la
“fotosintesis geoldgica” ha sido muy variable a lo
largo del Fanerozoico. La colonizacion de las tierras
emergidas por plantas superiores en el Paleozoico
superior, por ejemplo, determiné un flujo masivo de
carbono organico hacia la litosfera durante el Carbo-
nifero, quiza el mayor de toda la historia de la Tierra.
De forma similar, una parte del Mesozoico (funda-
mentalmente el Cretacico) también estuvo caracte-
rizada por una retirada muy importante de carbono,
que se acumuld en cuencas oceanicas con fondos
anoéxicos y en vastos humedales continentales. En
la actualidad, la mayor parte de los combustibles
fosiles que utilizamos (carbdn, gas, petréleo) tienen
su origen en la biomasa de esas épocas, un carbono
que lentamente fue retirado de la atmdsfera y que
ahora le esta siendo devuelto de forma masiva y
acelerada por la actividad humana.

La fotosintesis geoldgica tiene una segunda con-
secuencia vital para el sistema Tierra. Mientras que la
materia orgénica es enterrada, el producto de dese-
cho de la fotosintesis, el oxigeno, permanece en la at-
moésfera. Esto hace que nuestro aire esté oxigenado:
al mismo tiempo que la litosfera ha acumulado CO,
a través de la “fotosintesis geoldgica”, la atmdsfera
ha ganado en oxigeno. En este sentido, a lo largo del
Fanerozoico la mayor concentracién de oxigeno en la
atmosfera ha tenido lugar coincidiendo con los perio-
dos de mayor retirada de CO, (p.ej.: Berner, 2009).

Fuente de CO, por “respiracién geolégica”

El proceso natural de exhumacién y erosién de
las rocas sedimentarias ricas en materia organica a
través del ciclo geolégico determina un mecanismo
contrario al descrito anteriormente. La exposicion
de la materia organica fésil a un medio oxidante pro-
voca su oxidacién y la consiguiente devolucién de
CO, a la atmésfera:

CH,0+0,—C0,+H,0

Este proceso, en el que la litosfera funciona como
fuente de CO,, se conoce con frecuencia como “respi-
racién geolégica”. Estimar la intensidad de este proce-
so a lo largo del Fanerozoico es otro factor importante
para entender la variacion del CO, atmosférico. Podria-
mos pensar que una mayor concentracién de oxigeno
en el aire podria conducir a una mayor tasa de oxida-
cién de la materia organica expuesta en superficie. Sin
embargo, ese proceso es muy rapido y la proporcién
de oxigeno en la atmésfera es, incluso en las épocas
menos oxigenadas, mas que suficiente para producirlo
(Bolton et al., 2006). Por ello, la mayor o menor tasa de
la “respiracion geoldgica” va a estar controlada por la
cantidad de materia orgénica expuesta y por las tasas
globales de erosién. Cuanto méas rapida sea la denuda-
cioén, mas cantidad de materia organica sera oxidada
y mayor sera el flujo de CO, devuelto a la atmésfera.

CO, Y CLIMA DURANTE EL FANEROZOICO

Los datos procedentes de los indicadores geolé-
gicos y los resultados de los modelos permiten avan-
zar en la reconstruccion de la concentracion del CO,
atmosférico a lo largo de los (ltimos 560 millones de ) L
- fig. 5. Estimacién de las
ahos. Se trata de una labor ardua, a la que le que- tasas de enterramiento
da mucho camino por recorrer. Los resultados de los  de carbono orgdnico a
indicadores geoldgicos son todavia muy escasos e  través de las cuencas
imprecisos, y los modelos pierden resolucion cuando ~ Sedimentarias, proceso
. . que se conoce con el
nos alejamos en el tiempo. Hay muchos factores de P PR
. . nombre de “fotosintesis
los expuestos anteriormente que son muy dificiles de

geoldgica”. Basado en
estimar para el Paleozoico, como la tasa de desgasifi-  Berner, 1987).
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cacion. Y otros, como el papel del metamorfismo, son
esencialmente desconocidos para cualquier época
geolbgica. Por esos motivos, los resultados que se
exponen aqui no deben nunca separarse de las limi-
taciones de los métodos que los generan.

La Figura 6 incluye resultados de dos modelos
del ciclo del carbono (GEOCARB-IIl y GEOCARBSULF),
ambos disenados por Robert Berner y su equipo de
la universidad de Yale (Berner y Kothavala, 2001;
Berner, 2006). La figura muestra también dos curvas
de variacion en el CO, atmosférico basadas en la in-
tegracion de indicadores geoldgicos, fundamental-
mente paleosuelos y restos vegetales fosiles (Royer
et al. 2004; Royer, 2006). A pesar de las diferencias
apreciables entre las curvas, se reconocen unas pau-
tas comunes, presentes en todas ellas. Esas pautas
muestran valores de CO, atmosférico muy elevados
para el Paleozoico Inferior (hasta 20-25 veces la con-
centracion actual), una importante caida durante el

Fig. 6. Las grdficas permiten comparar las concentraciones inferidas de CO, atmosférico
para el conjunto del Fanerozoico (ultimos 560 millones de afios) y la evolucion climdtica.
Los datos de concentraciones atmosféricas de CO, proceden tanto de modelos
geoquimicos como de indicadores geoldgicos (Berner y Kothavala, 2001; Royer et al.,
2004; Berner, 2006; Royer, 2006). Se puede apreciar una buena correspondencia entre
las diferentes curvas lo que indicaria la solidez de los resultados. A titulo informativo, se
incluye también la curva de la evolucion de la luminosidad del Sol para el Fanerozoico
(Gough, 1981). Obsérvese como la luminosidad del Sol crece de forma casi lineal al mismo
tiempo que los niveles de CO, atmosférico descienden de forma neta desde el comienzo
del Paleozoico hasta la actualidad. Los datos sobre las épocas climdticas estan basados
fundamentalmente en Scotese (2008), Royer et al. (2004) y Cronin (2010).
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Devoénico, que se prolonga durante Carbonifero y Pér-
mico (con concentraciones de CO, muy bajas, simila-
res a las del Cuaternario), de nuevo valores elevados
durante el Mesozoico (aunque siempre mas modera-
dos que los del Paleozoico Inferior), y finalmente un
descenso gradual que se inicia en el Jurasico (hace
170 Ma) y que se prolonga hasta la época actual, ca-
racterizada por valores muy bajos.

Comparando esta curva con las de las Figuras 4,
5y 6, apreciamos la sensibilidad de la concentracién
atmosférica de CO, a los cambios en la desgasifica-
cién volcanica, la meteorizacion de los silicatos y la
fotosintesis geoldgica. La buena correlacién entre
indicadores y modelos, sefala que las estimaciones
van por buen camino.

Asi, durante el inicio del Fanerozoico (hace unos
500 millones de afos), en pleno proceso de disgrega-
cién continental del supercontinente del Proterozoico
superior, la desgasificacion volcanica debié de ser
intensa, y el sistema climético poco eficaz en su tam-
ponamiento, con los sumideros de CO, asociados a la
meteorizacion de silicatos y el enterramiento de ma-
teria organica poco activos (dada la inexistencia de
cobertera vegetal). Todos los resultados revelan al-
tisimas concentraciones de CO, en la atmdsfera para
esa época, si bien el modelo GEOCARBSULF otorga
valores mas moderados. Esto es debido a la incorpo-
racion en ese modelo de un parametro que diferencia
la meteorizacion de las rocas volcanicas: éstas fueron
posiblemente muy abundantes en aquella épocay su
mayor alterabilidad en superficie y riqueza en silica-
tos con calcio y magnesio, pudo determinar un sumi-
dero de CO, mas efectivo a través de la meteorizacion
(Berner, 2006).

A partir del Devénico, el proceso de desgasifi-
cacion se ralentiza a escala global, en concordancia
con el nuevo marco geodinamico que conduciria a la
convergencia de los continentes y a la formacion de
Pangea. Ademas, a ese proceso se le iba a unir otro,
de tipo biolégico, que ejerceria a partir de entonces
un control fundamental en el ciclo del carbono: se
trata de la expansion de las plantas vasculares por
las tierras emergidas. Aquella vegetacion iba a in-
tervenir en los flujos de carbono de una doble for-
ma: favoreciendo los procesos de meteorizacion (a
través de la actividad radicular) e incrementando la
“fotosintesis geoldgica” (mediante enterramiento
de grandes masas de materia vegetal continental).

Para el final del Paleozoico, tanto los modelos
como los indicadores geoldgicos postulan un rapi-
do incremento en el CO, atmosférico (Berner, 2005),
unido a fuertes inestabilidades en el ciclo del carbo-
no (Montafiez et al., 2008). Ese incremento se aso-
cia a un vulcanismo continental intensificado, que
provoc6 drasticos cambios ambientales en océanos
y continentes (y que debié de ser decisivo en la gran
extincién bioldgica del final del Pérmico). La des-
truccién generalizada de los bosques paleozoicos
(y su reemplazamiento por vegetacion herbacea)




debi6é de inducir una apreciable reduccién de los
procesos de enterramiento de la materia organica y
de meteorizacién de los silicatos. El clima arido del
interior de Pangea, la escasez de humedales donde
acumular materia organica, y un vulcanismo persis-
tente que anunciaba la nueva etapa de disgregacion
continental, contribuyeron al advenimiento de una
nueva época.

Durante el Mesozoico los niveles atmosféricos
de CO, fueron elevados, multiplicando por cinco la
concentracién actual de promedio, aunque fluctua-
ron de manera notable. Hay que resefar que mode-
los e indicadores no concuerdan ni en la frecuencia
ni en la amplitud de esos cambios. Es posible que
los valores mas elevados se alcanzasen en el Jurasi-
coy que, a partir de ese maximo, se iniciase una len-
ta pero inexorable disminucion del CO, atmosférico
hasta nuestros dias.

Durante la segunda mitad del Mesozoico, se
aceleré el enterramiento de materia organica, tanto
en las cuencas marinas, donde se acumulaba en las
plataformas continentales (de manera muy inten-
sa durante algunos episodios caracterizados por
anoxia generalizada en los fondos marinos; ver mas
adelante en este trabajo), como en los continentes,
donde los bosques habian recuperado su esplendor
y existian grandes cuencas interiores. Ademas, las
plantas angiospermas fueron dominantes sobre las
gimnospermas a partir del Cretacico medio, lo que
pudo inducir una aceleracién en el proceso global
de meteorizacion.

Ya en el Cenozoico, el paulatino desarrollo de la
cadena orogénica alpino-himalaya (en latitudes ba-
jas y medias), del cinturén andino y de otros arcos
volcanicos, favorecio la meteorizacion a escala glo-
bal. Al mismo tiempo, la tasa de acrecion oceanicay
de vulcanismo continental iba disminuyendo, con la
consiguiente reduccién en la inyeccién de CO, por
desgasificacion magmatica. El descenso generaliza-
do del CO, atmosférico, favorecido por la suma de
esos procesos, desembocé finalmente en los mini-
mos niveles del Ne6geno y Cuaternario.

Cabe resefiar que en épocas muy propicias para
la retirada de CO, atmosférico, como el Nedgeno-
Cuaternario, debe existir un mecanismo regulador
que evita que el CO, caiga por debajo de un um-
bral (unas 200 ppmv), lo que impediria el normal
desarrollo biolégico. Pagani et al. (2009) sugieren
que este tamp6n del CO, puede encontrarse en las
propias plantas superiores, que bajo condiciones
de escasez de CO,, aun con climas célidos, reducen
drasticamente su actividad, frenando asi el proceso
de meteorizacion y ralentizando el flujo de CO, at-
mosférico hacia la litosfera.

¢Relacion entre el CO, y los cambios climaticos?

En las Gltimas dos décadas se ha avanzado de
forma notable en el conocimiento de la historia am-
biental de la Tierra (Crowley y North, 1990; Frakes

et al., 1992; Martin-Chivelet, 1999; Rudimann, 2001;
Cronin, 2010). Esto permite tener un patron de va-
riabilidad climatica de gran escala temporal con el
que comparar los cambios en el CO, atmosférico
inferidos a partir de los indicadores y los modelos
para el Fanerozoico. Esta comparacién clima-CO,
tiene como objetivo analizar la influencia real de los
cambios en el CO, en el efecto invernadero y en el
clima de la Tierra.

La historia de la Tierra ha estado marcada, a es-
calas temporales de decenas de millones de afios,
por la alternancia de episodios de glaciacién conti-
nental (periodos de ice-house) con otros en los que
el hielo glaciar era minimo o inexistente incluso so-
bre los polos (periodos de greenhouse). En estos pe-
riodos mas calidos la temperatura de las zonas pola-
res y los océanos fue extraordinariamente elevada:
durante el Mesozoico, por ejemplo, grandes dino-
saurios poblaban las latitudes continentales mas
altas (como Alaska) y la temperatura de las aguas
ocednicas profundas se aproximaba a los 15°C de
media, muy por encima de la actual, de s6lo unos
pocos grados centigrados.

La Figura 6 compara la evolucion del CO, atmos-
férico, que ya hemos analizado, con algunos para-
metros que definen las grandes etapas climaticas de
la Tierra, como es la presencia de casquetes de hielo
sobre las latitudes mas altas y su mayor o menor
extension hacia latitudes medias, o la existencia de
sedimentos glacioderivados (relacionados indirec-
tamente con glaciares; un ejemplo serfan depésitos
marinos profundos con bloques de roca cuyo origen
se asocia al desplazamiento y fusion de los icebergs
en la superficie oceénica). La figura también incluye
una estimacioén de la evolucién de las temperaturas
medias planetarias, adaptada con ciertas modifica-
ciones de Scotese (2008). Esta estimacion, aunque
muy laxa y carente de detalles, permite sin embargo
comentar un aspecto fundamental sobre la historia
climatica: las temperaturas de la superficie terrestre
han variado a escalas de millones de afios definien-
do diferentes épocas climaticas, pero lo han hecho
siempre dentro de unos margenes estrechos, en el
rango de aproximadamente +7,5 °C con respecto a
un promedio general.

La comparacion clima-CO, durante el Fanero-
zoico revela una buena correspondencia entre las
etapas de greenhouse y las de mayores niveles de
CO,. Cabe mencionar, por ejemplo, el calentamiento
que experimenta el sistema al final del Paleozoico
(Pérmico), uno de los cambios climaticos mas drasti-
cos de todo el Fanerozoico, que mimetiza el ascenso
de los niveles atmosféricos de CO,, desde 200-300
ppmv (similares a los valores preindustriales) hasta
2000 ppmv. Aunque otros factores del sistema Tie-
rra favorecieron también el calentamiento del Pér-
mico, es facil extraer conclusiones y extrapolarlas a
la situacion actual de cambio climatico e incremento
en el CO, atmosférico.
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Esa correspondencia general entre CO, atmosfé-
rico y grandes etapas climaticas redunda en el papel
fundamental de ese gas de efecto invernadero en la
evolucion climatica de la Tierra. Sin embargo, esa
historia climatica esta salpicada por algunas excep-
ciones y anomalias, que desde luego deben de ser
consideradas. Entre ellas:

- “El CO, atmosférico varia mucho, pero las
temperaturas no tanto”: Las temperaturas medias
globales para los periodos méas calidos del Paleo-
zoico inferior y del Mesozoico no debieron de dife-
rir demasiado. Sin embargo, los modelos postulan
unos niveles de CO, en la atmdsfera paleozoica que
cuadruplican a los de la atmésfera mesozoica. En
respuesta a esta aparente anomalia, cabe senalar:
1) que el sistema es especialmente sensible a los
cambios en el CO, atmosférico cuando estos se pro-
ducen en una atmésfera pobre en CO, (la sensibili-
dad se reduce cuando la concentraciones son muy
altas); y 2) que la radiacién solar durante el Paleo-
zoico fue netamente inferior a la del Mesozoico, de
acuerdo a la evolucién esperable del Sol como es-
trella, lo que determina un factor que compensa el
forzamiento radiativo de una menor concentracién
de CO, en esta segunda época.

— “Las temperaturas varian notablemente, pero
el CO, no tanto”: Es el caso del Cenozoico superior.
La atmosfera parece haber alcanzado niveles muy
bajos de CO, bastante antes de la fase mas recien-
te de glaciacién en el Hemisferio Norte (los dltimos
3 millones de afios). En relacion a esta “anomalia”
cabe sefialar que los cambios en la circulacion ocea-
nica asociados a aspectos geolégicos como la unién
de las dos Américas a través del istmo de Panama
debieron de determinar una merma en el transporte
oceanico latitudinal de energia y favorecieron el de-
sarrollo del casquete polar sobre Groenlandia.

- “Algunas glaciaciones se producen en etapas
muy ricas en CO,”: Durante el Paleozoico inferior, en
el seno de una etapa caracterizada por muy eleva-
dos niveles de CO, en la atmdsfera y dominada en
su conjunto por condiciones climéaticas de green-
house encontramos sin embargo el desarrollo de, al
menos, una gran glaciacion, que tiene lugar durante
parte del Ordovicico y del Sildrico. En relacion a esta
aparente paradoja cabe argumentar: esa glaciacion
se vio favorecida por la posicién muy meridional de
la masa continental de Gondwana. Esta circunstan-
cia y la proximidad del océano generaron las condi-
ciones térmicas y de precipitacién adecuadas para
la acumulacién de hielo. Cuando el hielo perduré en
el tiempo, el albedo regional aument6, provocando
una realimentacion hacia el enfriamiento y con ello,
un ambiente propicio para el crecimiento glaciar.

Asi, aunque los cambios climaticos del Fanerozoi-
co pueden en general relacionarse con cambios en el
€O, atmosférico (Beerling, 2004), existen intervalos
temporales en los que otros factores de forzamiento
son mas importantes y controlan el clima y su varia-
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bilidad a escalas de millones de afos. Los cambios
climaticos globales vienen determinados, ademas de
por cambios en el efecto invernadero, por: a) cam-
bios en la energia emitida por el sol; b) cambios en
el albedo planetario (controlados por la disposicion
de los continentes, la presencia de casquetes po-
lares, la cobertera de nubes, etc.); ¢) cambios en la
6rbita terrestre capaces de modificar la distribucion
espacio-temporal de la radiacién solar sobre la Tie-
rra; d) cambios en el transporte energético ecuador
- polos, fundamentalmente a través de la circulacion
oceanica, controlada a su vez por la disposicion de
los continentes y la tectonica de placas; y ) cambios
paleogeograficos asociados a la deriva continental,
que modifican el gradiente térmico latitudinal y modi-
fican los patrones climéticos regionales. Todos estos
factores, aunque aqui mencionados separadamente,
muestran fuertes vinculos entre si y desencadenan
fuertes realimentaciones en el sistema.

CICLOS DEL CARBONO A MESOESCALA

Los ciclos del carbono de escalas intermedias es-
tan hoy adn pobremente comprendidos, resultando
fundamental el progreso en su caracterizacion. Invo-
lucran procesos que operan a escalas temporales de
miles a decenas de miles de afios. Esto implica que
incluyen factores que se contemplan habitualmente
en el ciclo de largo plazo (como la desgasificacion
volcanica o el enterramiento de la materia organica),
otros que son propios del ciclo de corto plazo (como
los intercambios de carbono entre la biosfera, la at-
mésfera y los océanos), y otros que les son propios
y exclusivos, por operar a escalas temporales dema-
siado alejadas de los extremos. Estos nuevos ciclos
de mesoescala permiten conocer algunos de los epi-
sodios climaticos mas extraordinarios de la historia
de la Tierra, como son los eventos hipertermales y
las glaciaciones del Cuaternario.

Los hipertermales

Reciben este nombre periodos relativamente
cortos de tiempo (usualmente de decenas a cientos
de miles de afios) caracterizados por unas tempera-
turas globales extraordinariamente altas (3-7°C por
encima de la época en la cual se producen) y por un
bajo gradiente climéatico entre el ecuador y los polos.
Su desarrollo se produce generalmente en el seno
de intervalos de greenhouse, en decir, de intervalos
ya de por si célidos y caracterizados por la ausen-
cia de casquetes polares. Asociados a estos hiper-
termales aparecen fuertes anomalias en el sistema
Tierra, como la baja oxigenacién (o incluso anoxia)
en las aguas oceanicas, e importantes perturbacio-
nes en la biosfera, incluyendo grandes extinciones
en masa (y los posteriores periodos de recuperacion
bioldgica). Entre los hipertermales cabe destacar al-
gunos eventos del Paleozoico inferior, el limite Pér-




mico-Tridsico, el limite Tridsico-Jurdsico, los eventos
andxicos oceanicos que salpicaron los periodos Ju-
rasicoy Cretacico, el maximo térmico del Paleoceno-
Eoceno, y otros méaximos térmicos del Cenozoico.

A pesar de que cada uno de esos eventos pre-
senta unas caracteristicas propias, hay algunas pau-
tas que se repiten en todos ellos, y que definen el
comportamiento del ciclo del carbono. En concreto
las caracteristicas comunes serian: 1) abrupto in-
cremento del CO, atmosférico; 2) elevacion de las
temperaturas globales; 3) acidificacion de las aguas
oceanicas y, eventualmente, anoxia oceanica; 4) cri-
sis bioldgica; y 5) rapida recuperacién post-evento
de las condiciones originales.

El sdbito incremento del CO, atmosférico puede
tener diferentes origenes, tales como una importan-
te actividad volcéanica (Bice y Norris, 2002; Mehay
et al., 2009); una aceleracién en la subduccion de
carbonatos (Wilson et al., 2002); un calentamiento
de grandes depdsitos de carbdn en zonas de fuerte
actividad ignea (Beerling y Brentnall, 2007); la libe-
racion de metano atrapado en los fondos marinos
en forma de clatratos (Kemp et al., 2005); o varios
de estos procesos actuando simultdneamente. Las
estimaciones de entrada de CO, en la atmésfera-
océano para algunos de estos hipertermales son de
miles de petagramos (1 Pg = 10% g) de carbono en
unos pocos miles de afios.

La elevacion sibita del CO, atmosférico puede
funcionar como disparador de cada episodio hiper-
termal. El mayor efecto invernadero induce un in-
cremento en la temperatura global, la consiguiente
aceleracion del ciclo hidrolégico, vy la acidificacion
de las aguas oceanicas. A esas aguas oceanicas lle-
gan abundantes nutrientes desde los continentes (a
través de rios muy activos y posible incremento en
los incendios) y/o desde las profundidades ocea-
nicas (a través de nuevas corrientes de upwelling).
Las condiciones favorecen un cambio en la fertilidad
del océano, con el crecimiento de organismos sin
caparazon calcareo (en detrimento del plancton cal-
careo), y el descenso del nivel de oxigenacion de las
aguas. En muchos casos, como los eventos andxicos
delJurasico y Cretacico, la anoxia es generalizada en
las aguas oceanicas y permite que en sus fondos se
preserve materia orgénica sin oxidar. Los restos de
esos organismos son asi acumulados en el fondo de
forma masiva, dando lugar a sedimentos muy ricos
en materia organica (Figura 7). Finalmente, esta acu-
mulacion supone una retirada muy efectiva de CO,
del sistema a través del enterramiento, permitiendo
que el sistema recupere las condiciones climaticas
de equilibrio anteriores al evento. En esta recupe-
racién interviene también la aceleracién de la me-
teorizacion (de silicatos y también de carbonatos)
en los continentes y el drenaje de iones al océano,
asi como la disolucién de carbonatos en los fondos
oceanicos, ambos encaminados a tamponar el pro-
ceso de acidificacion.

Irénicamente, esas enormes acumulaciones de
materia orgénica en los fondos oceéanicos dan lugar
a las formaciones sedimentarias que constituyen la
roca madre de una gran parte de los yacimientos de
petréleo que hoy se explotan en el mundo. El CO,
retirado de la atmésfera de forma “urgente” durante
los hipertermales es hoy devuelto a la atmésfera y
los océanos, también de forma muy rapida, a través
de la quema de los derivados de ese petréleo.

Las glaciaciones del Cuaternario

La época mas reciente de la historia de la Tierra,
el Cuaternario (Gltimos 2,6 Ma), ha estado definida
por un intenso ice-house, caracterizado por casque-
tes de hielo en ambos polos (glaciacion bi-polar) y
por un gradiente térmico entre ecuador y polos bas-
tante elevado. En el marco de esa etapa netamente
fria existieron sin embargo intervalos algo mas cali-
dos, de corta duracion (miles a decenas de miles de
afios), durante los cuales los casquetes polares se
retrajeron y el gradiente térmico se debilité. A no-
sotros nos ha tocado vivir en uno de esos intervalos
(el Holoceno) que perdura desde hace unos 10.000
afios, y en el cual se enmarca nuestra historia como

Fig. 7. Fotos de campo
que recogen dos
afloramientos en Espafia
de capas sedimentarias
marinas ricas en materia
orgdnica generadas
durante un evento
hipertermal del Cretdcico
(OAE-1a, Aptiense
inferior, Cretdcico). a)
Formacién Patrocinio,
en la costa cantdbrica,
cerca de Cuchia (Cortesia
de Maria Najarro); b)
Formacién Carbonero, la
Este de Valdepefias de
Jaén (Cortesia de Gines
de Gea y José Manuel
Castro). Informacion
especifica puede
encontrarse en Najarro
etal. (2010) y Gea et al.
(2008).
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Fig. 8. Los registros

del sondeo de

hielo de Vostok
(Antdrtica) muestran

la concentracion
atmosférica de dioxido
de carbono y metano a
lo largo de los ultimos
400.000 afos. Estos se
comparan con el registro
de paleotemperaturas
de la Antdrtida obtenido
a partir de isétopos
estables del hielo, en

el que se reconocen
cinco episodios
interglaciales (marcados
con flechas). Nétese la
excelente correlacion
entre la concentracion
de los gases de efecto
invernadero y las
temperaturas. Basado en
Petit et al. (1999).
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civilizacién, desde los primeros agricultores hasta la
sociedad actual.

La alternancia de los intervalos largos vy frios y los
cortos y templados en el Cuaternario ha seguido unas
pautas recurrentes en sintonia con los ciclos orbitales
de precesion, oblicuidad y excentricidad. Estos ciclos
tienen periodos de decenas de miles de afos y deter-
minan pequefios cambios en la radiacion solar que
recibe cada latitud en cada época del afio. A pesar de
esa sintonia, estos cambios en el balance radiativo son
minimos y, en todo caso, incapaces por si mismos de ex-
plicar dichas alternancias climaticas, que se encuentran
entre las mas drasticas de la historia de la Tierra. S6lo
un complejo patrén de realimentaciones, en el que inter-
viene activamente el ciclo del carbono, puede explicar-
las. Asi, serian determinantes para el desarrollo de una
glaciacion: 1) el incremento del albedo producido por la
expansion del hielo glaciar, las nubes mas frias y esta-
bles y la mayor presencia de polvo en suspension en la
atmdsfera; 2) la disminucion del transporte de calor a
través de la circulacion oceanica, y 3) la disminucion del
efecto invernadero. Este (ltimo factor se conoce muy
bien gracias a la informacién obtenida de los sondeos de
hielo. Tal y como se indicaba en el apartado de aproxi-
macién metodolégica, las burbujas de aire atrapadas
en los estratos del hielo antartico permiten conocer los
niveles atmosféricos de CO, (y metano) de los dltimos
cientos de miles de afos. Y esos niveles revelan un ex-
traordinario mimetismo con las temperaturas (Figura 8):
maximas concentraciones de gases invernadero duran-
te las etapas célidas (interglaciales) y minimas duran-

——
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te las etapas frias (glaciales). En el caso del metano la
disminucion supera el 50%, lo que se relaciona con el
escaso desarrollo en el mundo glacial de los humedales
(principal emisor de este gas) y con lo activos que es-
tan los sumideros, tanto en el permafrost (suelo helado)
como en los fondos marinos, en forma de clatratos. Para
el CO, lareducci6n, que alcanza el 40%, es debida esen-
cialmente al bombeo de carbono que se produce en los
océanos. Durante las etapas glaciales, las aguas oceani-
cas, muy frias, son capaces de disolver gran cantidad de
CO, y la productividad primaria oceénica es ademas en
promedio muy elevada, gracias a la llegada de nutrien-
tes desde las aguas profundas (a través del upwelling) y
por el efecto fertilizante de algunos elementos, como el
hierro, que llegan de forma masiva desde los desiertos
continentales a través de los intensos vientos glaciales.
La actividad biolégica de la superficie oceénica retira asi
de forma muy efectiva CO, de la atmdsfera hacia las pro-
fundidades marinas, manteniendo el efecto invernadero
en valores muy bajos durante miles de afos.

IMPLICACIONES PARA EL CAMBIO CLIMATICO
ACTUAL

La época mas reciente (excluyendo los Gltimos
150 afios) ha estado caracterizada por una intere-
sante estabilidad en el ciclo del carbono, sin gran-
des variaciones en los flujos entre los distintos al-
macenes del ciclo de corto plazo. No es de extranar
que esos milenios hayan estado también definidos
por una notable homogeneidad climatica, la cual
ha permitido e incentivado, entre otros procesos,
el desarrollo de nuestra civilizacion. Esa estabili-
dad climatica ha estado sin embargo modulada por
pequefios cambios a escala de siglos que, por sus
afinidades historicas, reciben nombres tales como
Pequefia Edad de Hielo (siglos XVII a XIX), Minimo
Medieval (siglos XIV a XV), Maximo Térmico Medie-
val (siglos IX a XII), Periodo frio de las Edades Oscu-
ras (siglos IV a VI), Optimo Romano (siglos Il a de C.
alld.deQ), etc. (p.ej.: Martin-Chivelet et al, en pren-
sa). Los cambios térmicos e hidroldgicos de esas
épocas fueron pequefios, aunque su repercusién so-
cial en muchos casos fue grande. Su origen hay que
buscarlo en fluctuaciones seculares de la actividad
electromagnética del soly de la circulacién oceanica
global. A partir del siglo XVIII (y muy especialmente
del siglo XX) a esos mecanismos debemos afiadirles
la perturbacion del ciclo del carbono que supone la
actividad humana de la era moderna: talas a esca-
la global, quema masiva de combustibles fésiles, y
otros procesos industriales y sociales que inducen
flujos acelerados de carbono hacia la atmésfera y el
océano. Esta perturbacion parece ser responsable
de un calentamiento anémalo para los Gltimos mi-
lenios, que es el que ha tenido lugar en el siglo XX.

Dado que la escala temporal del cambio climéa-
tico actual es muy pequeiia, las perspectivas geol6-




gicas del ciclo del carbono deben ayudarnos a una
mejor comprension de esa perturbacion actual y sus
consecuencias. Algunos aspectos clave que se han
mencionado a lo largo de este articulo son:

1.- A todas las escalas temporales geolégicas,
desde los cientos de millones de afios hasta cien-
tos o miles de afos, el clima terrestre muestra una
elevada sensibilidad a las variaciones en el CO, at-
mosférico. Parece poco probable que esta relacién
no sea extrapolable a la época actual y al futuro
préximo, aunque sean escalas temporales mucho
mas cortas.

2.- La perturbacion del ciclo del carbono por la
accion humana, que deriva de la quema de com-
bustibles fosiles (carbon, petrdleo y gas), de la pro-
duccién de cemento, y de la deforestacion, puede
analizarse desde la perspectiva geoldgica del ciclo
del carbono. Asi, la quema de combustibles fasiles
conlleva una aceleracién del proceso de meteori-
zacion (oxidacion) de la materia organica sedimen-
taria, que es un componente fundamental del ciclo
de carbono de largo término: el proceso natural de
exhumacion y oxidacion de sedimentos ricos en
materia organica se acelera exponencialmente con
la extraccion antrépica y su quema. De igual modo,
la fabricacién de cemento implica el proceso de de-
carbonatacion de las rocas carbonaticas (como las
calizas), en un proceso artificial andlogo a la des-
gasificacion por metamorfismo en el ciclo de largo
término (otro mecanismo que incrementa el flujo
de CO, a la atmésfera). Finalmente, la deforesta-
cién, que es analoga a la respiracion terrestre, es
una perturbacién no recogida en el ciclo de largo
término, pero si en los de pequefia y media escala.
La perturbacién de la actividad humana en el ciclo
del carbono y en el clima debe ser, por tanto, anali-
zada desde una perspectiva amplia, que considere
las diferentes escalas temporales y procesos aso-
ciados.

3.- La perturbaci6n antrépica puede estar desen-
cadenando nuevos flujos y mecanismos en el ciclo del
carbono, comparables a los que caracterizan los ciclos
de mesoescala, como serian la desestabilizacion del
metano almacenado en forma de clatratos, la rapida
acidificacion de las aguas oceanicas y los cambios
drasticos en la biosfera de los hipertermales. Estos
eventos de temperaturas globales extremas y cambios
dramaticos en la biosfera constituyen excelentes ejem-
plos de perturbaciones rapidas en el ciclo del carbono
en el pasado, asociadas a inyecciones abruptas de CO,
en la atmésfera-océano comparables en volumen e in-
tensidad a la antropogénica actual.

4.- En breve tendremos que incluir en el ciclo
del carbono no solo fuentes de CO, antrdpicas, sino
también sumideros de CO, artificiales, destinados a
su capturay almacenamiento “geolégicos”. Intenta-
mos reproducir a marchas forzadas el ciclo que len-
tamente ha gobernado los flujos de carbono durante
millones de anos.
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